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Die Modellierung von Wellenformen ist im Bereich der angewandten Geophysik u¨blich um
gemessene Datensa¨tze mit modellierten zu Vergleichen und so fu¨r einfache Geometrien mit
bekannten Quellen und Empfa¨ngerpositionen Ru¨ckschlu¨sse auf das Modell zu ziehen. Im
Bereich der Seismologie kann die Modellierung genutzt werden, um gemessene Wellenfor-
men im Vergleich zu berechneten analysieren zu ko¨nnen. Im Gegensatz zur Seismik sind
hier jedoch die Quellen meist nicht ausreichend bekannt und werden u¨blicherweise mit
gemessenen Daten bezu¨glich eindimensionaler Strukturen untersucht.
Die Modellierung der Wellenausbreitung ist auch ein wichtiges Werkzeug fu¨r die Gefa¨hr-
dungsabscha¨tzung bei Erdbeben. Dabei wird die Bodenbewegung bezu¨glich der maximal
auftretenden seismischen Bodenschwinggeschwindigkeiten und -beschleunigungen analy-
siert. Diese sind relevant fu¨r die Entstehung von Scha¨den und die Spu¨rbarkeit von Beben.
Ebenso ist die Modellierung eine wichtige Grundlage fu¨r die Anwendung inversiver Verfah-
ren, die dazu beitragen Quellparameter sowie Strukturen der zugrunde liegenden Modelle
zu verbessern.
Ziel der Masterarbeit ist die Untersuchung der Wellenausbreitung bei mikroseismischen
Ereignissen im Bezug auf den Einfluss von geologischen Strukturen im Untergrund. Zur
Analyse von Effekten des Untergrundes auf die seismische Wellenausbreitung ko¨nnen durch
die Vorwa¨rtsmodellierung die Auswirkungen der Einbeziehung von geologischen Struktu-
ren auf das Wellenfeld, sowie die messbaren Wellenformen untersucht werden. Eine ga¨ngige
Methode der Modellierung der Wellenausbreitung in heterogenen Medien ist die Methode
der Finiten Differenzen (FD). Dabei werden die elastischen Eigenschaften der Untergrund-
struktur auf einem dreidimensionalen a¨quidistanten Gitter approximiert und die Wellen-
ausbreitung im gesamten Modellbereich zu diskreten Zeiten berechnet.
In dieser Arbeit wird der Code SOFI3D verwendet und zuna¨chst eine Momententensor-
quelle implementiert, mit der die Abstrahlcharakteristik von bei Erdbeben auftretenden
Scherbru¨chen umgesetzt werden kann. Die korrekte Implementierung wird anhand der Ab-
strahlcharakteristik sowie einem Vergleich mit durch die Reflektivita¨tsmethode berechne-
ten Seismogrammen u¨berpru¨ft. Dazu wird das Programm REFMET verwendet, innerhalb
dessen Seismogramme fu¨r die gleichen Quell- und Empfa¨ngerkonfigurationen in lateral ho-
mogenen, geschichteten Medien berechnet werden ko¨nnen. Die verwendeten Programme
zur Wellenfeldberechnung werden in Kapitel 3 beschrieben, die Implementierung und deren
Validierung in Kapitel 6.
Die Modellierung der Wellenausbreitung bei Erdbeben kann mit wachsender Rechenleis-
tung immer komplexere Ausmaße annehmen. Durch die Parallelisierung der Rechnung
ko¨nnen heute unter Verwendung von Hochleistungsrechnern mit einer großen Anzahl an
Kernen Modelle berechnet werden, die etwa eine Milliarde Gitterpunkte enthalten. Dies
1
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ermo¨glicht die Berechnung von Modellen, die entweder einen großen Bereich abdecken oder
eine hohe ra¨umliche Abtastung eines kleineren Modellbereichs aufweisen. Die Wahl der Pa-
rameter ist durch Stabilita¨tsbedingungen und Abtastkriterien der FD-Methode bezu¨glich
der zugrunde liegenden seismischen Geschwindigkeitsstruktur und der Modellierungsfre-
quenz begrenzt. Ebenso werden der Modellgro¨ße durch die Anforderung an Speicherplatz,
die Dauer der zu modellierenden Wellenformen und die Handhabbarkeit des Modells Gren-
zen gesetzt.
Fu¨r einen Wellenformvergleich von modellierten mit gemessenen Seismogrammen werden
Daten verwendet, die innerhalb des MAGS-Projektes aufgezeichnet wurden. Die seismo-
glogische Analyse der im Bereich der Geothermieprojekte Landau in der Pfalz und Insheim
auftretenden mikroseismischen Aktivita¨t wurde am Geophysikalischen Institut (GPI) des
KIT in den Jahren 2009 bis 2013 durchgefu¨hrt. Dabei wurden konventionelle Verfahren zur
Bestimmung der Hypozentral- und Bruchparameter unter Verwendung eindimensionaler
Geschwindigkeitsstrukturen angewandt. Die Ergebnisse der Analysen werden als Grund-
lage fu¨r die Modellierung genutzt und sind in Kapitel 4 ausfu¨hrlich beschrieben. Weitere
gewa¨hlte Parameter sind in Kapitel 5 erla¨utert.
Zur Modellierung wird ein Ausschnitt des im Rahmen des GeORG-Projektes entstande-
nen geologischen Strukturmodells vom Landesamt fu¨r Geologie und Bergbau Rheinland-
Pfalz bereitgestellt. Dabei werden Daten fu¨r einen Modellbereich von etwa 15 km × 20 km
verwendet. Die Modellerstellung wird mit MATLAB durchgefu¨hrt und ist in Kapitel 7
beschrieben. Dabei werden fu¨r untersuchte Beben Modelle so erstellt, dass sich das Epi-
zentrum in der horizontalen Modellmitte liegen. Anschließend wird die Quell- und Emp-
fa¨ngerkonfiguration entsprechend der vorliegenden Herdparameter und der zum Zeitpunkt
des Bebens verfu¨gbaren Seismometerstationen ermittelt.
Die Wellenausbreitung wird in Kapitel 8 in eindimensional geschichteten, sowie in Model-
len, welche die komplexe geologische Schollenstruktur des Grabenbereiches beru¨cksichti-
gen, untersucht. Außerdem werden berechnete und gemessene Wellenformen im betrachte-
ten Frequenzbereich verglichen. Außerdem werden Einflu¨sse der ra¨umlichen Diskretisierung
sowie die Wahl von anderen Modellierungsparametern beschrieben. Kapitel 9 bietet einen
Ausblick und Anregungen fu¨r weitere Untersuchungen.
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2. Physikalische Beschreibung der
Wellenausbreitung
Die bei Bruchvorga¨ngen im Erdinnern abgestrahlte seismische Energie breitet sich in Form
von Wellen aus. Die Bereiche der Seismik und Seismologie befassen sich in der Geophysik
mit der Untersuchung der daraus resultierenden, messbaren Bodenbewegungen u, bezie-
hungsweise der Bodenschwinggeschwindigkeiten v. Diese enthalten Informationen u¨ber die
Quellcharakteristik sowie u¨ber den von den Wellen durchlaufenen Untergrund.
Mit einigen Vereinfachungen la¨sst sich die Wellenausbreitung physikalisch beschreiben.
Dies wird in den folgenden Abschnitten na¨her erla¨utert, wobei sich die Darlegung an Lay
und Wallace [1995] orientiert. In Abschnitt 2.4 finden sich Grundlagen zur Beschreibung
von Erdbebenquellen.
2.1. Wellengleichung
Die Beschreibung der Wellenausbreitung in einem Medium erfolgt u¨ber die Lo¨sung einer








Sie stellt die Kraftdichtebeziehung in einem Medium mit der Dichte ρ dar, auf das externe
Ko¨rperkra¨fte fi wirken. Dabei sind σij die Komponenten des Spannungstensors. Die Indizes
i und j stehen fu¨r die drei kartesischen Raumrichtungen x, y und z. Ko¨rperkra¨fte ko¨nnen
seismische Quellen repra¨sentieren, die unterschiedliche Abstrahlcharakteristiken besitzen.
2.2. Spannungs-Dehnungs-Beziehung
Zur Beschreibung der Reaktion eines Mediums auf eine Kraftanregung wird die Elasti-
zita¨tstheorie verwendet. Dabei werden kleine Verschiebungen in kurzen Zeitperioden be-
trachtet, so dass die Annahme der elastischen Deformation standhaft ist. Die ra¨umliche
Verteilung der Deformation wird durch den Deformationstensor  beschrieben, er entha¨lt













4 2. Physikalische Beschreibung der Wellenausbreitung
Gleichung 2.2 zeigt, dass der Deformationstensor sechs unabha¨ngige Komponenten besitzt.
Der Spannungstensor σ beschreibt die Verteilung der auf Fla¨chenelemente A wirkenden
Kra¨fte F . Er entha¨lt die Hauptspannungen, welche die senkrecht auf Fla¨chenelemente
wirkenden Kra¨fte beschreiben und die Nebendiagonalelemente, welche Scherspannungen






Geht man von einem statischen Gleichgewicht aus, ist die Summe aller Kra¨fte gleich Null.
Außerdem addieren sich alle Momente zu Null. Wirken dann gegensa¨tzliche Spannungen,
entsteht ein Drehmoment. Unter Beru¨cksichtigung der Drehimpulserhaltung fu¨hrt dies zu
einer Symmetrie, so dass sich die Anzahl der unabha¨ngigen Komponenten ebenfalls auf
sechs reduziert.
Den Zusammenhang zwischen wirkenden Kra¨ften und resultierender Deformation beschreibt
das Hooke’sche Gesetz:
σij = Cijklkl (2.4)
Der Spannungstensor wird mit dem Deformationstensor durch den Elastizita¨tstensor C
verknu¨pft. Dieser entha¨lt die sogenannten elastischen Moduln, welche die Materialpara-
meter repra¨sentieren. Durch die Symmetrieeigenschaften von Spannungs- und Deformati-
onstensor und unter Ausschluss der Richtungsabha¨ngigkeit der Wellenausbreitung (Aniso-
tropie) werden die 81 unabha¨ngigen Terme in C auf 2 reduziert. Dies sind die sogenannten
Lame´schen Konstanten λ und µ. Damit kann Gleichung 2.4 folgendermaßen vereinfacht
werden:
σij = λkkδij + 2µij (2.5)
Dabei bezeichnet δij die Kronecker-Funktion, die nur fu¨r i = j den Wert 1 annimmt und
sonst gleich null ist. Der Term kk steht fu¨r die Summe der Hauptdiagonalelemente des
Deformationstensors.
Durch die Gleichungen 2.1, 2.2 und 2.5 kann die Wellenausbreitung in einem homogenen,
elastischen und isotropen Medium vollsta¨ndig beschrieben werden.
2.3. Seismische Geschwindigkeiten
Schreibt man die Wellengleichung in vektorieller Form, kann man durch das Ersetzen des
Vektorfeldes der Bodenbewegung ~u mit elastischen Potentialen zwei unabha¨ngige Wellen-
gleichungen 2.7 erhalten.
~u = ~∇Φ + ~∇× ~Ψ (2.6)
4
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Dabei ist das skalare Potential Φ wirbelfrei und das Vektorpotential ~Ψ divergenzfrei. In
die Wellengleichung eingesetzt ergibt dies zwei unabha¨ngige Gleichungen deren Lo¨sung auf
zwei verschiedene Wellentypen fu¨hrt. Dabei breiten sich Prima¨rwellen kompressiv in Aus-
breitungsrichtung schwingend mit der seismischen Geschwindigkeiten vP aus, Scherwellen
senkrecht zur Ausbreitungsrichtung schwingend mit der Geschwindigkeit vS .
~∇2Φ− 1
v2P












Beide Wellenarten werden auch als Raumwellen bezeichnet, die Beschreibung von Ober-
fla¨chenwellen kann durch die Kombination der elastischen Potentiale hergeleitet werden.
2.4. Momententensor
Wa¨hrend einfache seismische Quellen durch Einzelkra¨fte mit definierter Wirkungsrichtung
beschrieben werden ko¨nnen, wird zur Beschreibung des Bruchvorgangs bei Erdbeben ein
doppeltes Kra¨ftepaar betrachtet. Es entha¨lt die Orientierung der Bruchfla¨che und zeigt
auch die Zweideutigkeit der Abstrahlcharakteristik. Dabei wird die Quelle vereinfacht als
Punktquelle betrachtet und dabei die Ausdehnung der Bruchfla¨che vernachla¨ssigt.
Eine seismische Quelle kann durch den Momententensor M beschrieben werden. Er entha¨lt
neun Kra¨ftepaare Mij und kann sowohl Explosionsquellen, durch von Null verschiedene
Elemente auf der Hauptdiagonalen, als auch fu¨r Erdbeben typische Scherbru¨che sowie
Mischformen repra¨sentieren.
M = M0 ·
Mxx Mxy MxzMyx Myy Myz
Mzx Mzy Mzz
 (2.9)
Die Sta¨rke der Quellanregung bezeichnet dabei das seismische Moment M0. Es wird durch
die Ausdehnung der Bruchfla¨che A, sowie den Betrages des Versatzes D, auf dieser und
den das umgebende Gesteinsmaterial beschreibenden elastischen Schermodul µ bestimmt:
M0 = µ ·A ·D (2.10)
Die ra¨umliche Orientierung der Bruchfla¨che kann durch den Streichwinkel φ und den Nei-
gungswinkel δ beschrieben werden (Abbildung 2.1). Dabei gibt der Streichwinkel die Aus-
richtung der Bruchfla¨che relativ zur geographischen Nordrichtung und δ die Neigung be-
zu¨glich der Horizontalen an.
Durch den Winkel Λ wird die Richtung der Verschiebung bezu¨glich der Horizontalen auf
der Bruchfla¨che angegeben. Daraus la¨sst sich die Beschreibung durch den Momententensor
u¨ber folgende Gleichungen ableiten (Aki und Richards [1980]):
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Abbildung 2.1.: Geographisches Koordinatensystem mit einer Bruchfla¨che (rot gestri-
chelt) die mit φ streicht und unter δ einfa¨llt. Der rote Pfeil zeigt die
Verschiebungsrichtung auf der Bruchfla¨che an.
Mxx = −(sin(δ) cos(Λ) sin(2φ) + sin(2δ) sin(Λ) sin2(φ))
Mxy = +(sin(δ) cos(Λ) cos(2φ) + 0,5 · sin(2δ) sin(Λ) sin(2φ))
Mxz = −(cos(δ) cos(Λ) cos(φ) + cos(2δ) sin(Λ) sin(φ))
Myy = +(sin(δ) cos(Λ) sin(2φ)− sin(2δ) sin(Λ) cos2(φ))
Myz = −(cos(δ) cos(Λ) sin(φ)− cos(2δ) sin(Λ) cos(φ))
Mzz = + sin(2δ) sin(Λ)
(2.11)
Die in Abbildung 2.2 gezeigte resultierende Abstrahlcharakteristik erzeugt eine typische
ra¨umliche Verteilung von kompressiven und dilatativen Ersteinsatzpolarita¨ten der P- so-
wie S-Phasen. Diese lassen sich im Umkehrschluss zur Rekonstruktion der Bruchfla¨chen-
orientierung nutzen. Zwei senkrecht zueinander orientierte Bruchfla¨chen weisen dieselbe
Abstrahlcharakteristik auf.
Abbildung 2.2.: Verteilung von kompressiven (schwarz) und dilatativen (weiß) P-
Wellenersteinsa¨tzen um einen Scherbruch mit senkrecht stehenden
Herdfla¨chen. Die Projektion der unteren Hemispha¨re wird typischerwei-
se zur Darstellung des Bruchmechanismus eines Erdbebens verwendet.
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Durch die Lo¨sung der Wellengleichung kann die Wellenausbreitung im Untergrund berech-
net werden. Um realistische Modelle mit einer variablen ra¨umlichen Verteilung der Materi-
aleigenschaften zu ermo¨glichen, ko¨nnen verschiedene Methoden der Wellenfeldberechnung
verwendet werden. Dabei werden entweder vereinfachte Geometrien des Untergrundes, wie
eine rein tiefenabha¨ngige Anordnung der Materialparameter, genutzt oder komplexe Mo-
delle mit einer numerischen Na¨herung der zur Lo¨sung der Wellengleichung no¨tigen Diffe-
rentialgleichungssysteme umgesetzt. In diesem Kapitel werden die verwendeten Methoden
der Wellenformberechnung beziehungsweise der Wellenfeldsimulation beschrieben.
3.1. Lo¨sung mit der Reflektivita¨tsmethode
Mit der Reflektivita¨tsmethode (Fuchs und Mu¨ller [1971]) kann die Wellenausbreitung
in Medien mit tiefenabha¨ngigen Materialeigenschaften berechnet werden. Die Wellenglei-
chung wird mit einem Separationsansatz in eine Differentialgleichung erster Ordnung u¨ber-
fu¨hrt und durch das Einsetzen elastischer Potentiale fu¨r die unterschiedlichen Wellentypen
gelo¨st. Durch die Stetigkeitsbedingungen an Schichtgrenzen ergibt sich eine eindeutige
Lo¨sung der durch das Medium propagierenden Wellen. Die Eigenschaften des geschich-
teten Mediums werden in Reflektivita¨ten und Transmissivita¨ten ausgedru¨ckt, sodass fu¨r
beliebige Quellanregungen Seismogramme an vorgegebenen Empfa¨ngerpositionen an der
Modelloberfla¨che berechnet werden ko¨nnen.
REFMET
Das Fortran-Programm REFMET1 (Ungerer [1990]) ermo¨glicht die Berechnung von Seis-
mogrammen mit der Reflektivita¨tsmethode. Fu¨r einen vorgegebenen Langsamkeitsbereich,
der die Ausbreitungsgeschwindigkeit der Wellen einschließt, werden die Reflektivita¨ten und
Transmissivita¨ten des vorgegebenen geschichteten Modells berechnet. Bei der Langsamkeit
p = 1v handelt es sich um den reziproken Wert der Geschwindigkeit. Außerdem muss der
betrachtete Frequenzbereich angegeben werden. Die Sta¨rke der Quellanregung und die
Abstrahlcharakteristik werden in der Quelldatei angegeben.
Durch die Verwendung von Zylinderkoordinaten sind Empfa¨ngerpositionen relativ zur
Quelle durch Absta¨nde und Azimutwinkel zu definieren. Es werden Seismogramme der
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3.2. Lo¨sung mit der Finite-Differenzen Methode
Zur Wellenfeldberechnung in ra¨umlich heterogenen Modellen wird die Finite-Differenzen
Methode verwendet. Dabei werden die in 2.2 beschriebenen Differentialgleichungssysteme
mit Differentialoperatoren gena¨hert. Die ra¨umliche Verteilung der seismischen Geschwin-
digkeiten, der Dichte und der Da¨mpfungsfaktoren wird auf einem Gitter mit diskreten
Absta¨nden dh vorgegeben. Die Lo¨sung der Wellengleichung fu¨r eine beliebige Kraftanre-
gung wird zu diskreten Zeiten dt im gesamten Modellbereich ermittelt. Zur Vermeidung
von numerischen Artefakten mu¨ssen Dispersions- und Stabilita¨tskriterien bezu¨glich der
ra¨umlichen und zeitlichen Abtastung eingehalten werden (vgl. Abschnitt 3.2.1). Nur so
kann das Wellenfeld fehlerfrei dargestellt werden. Um Reflexionen an den Modellra¨ndern
zu unterdru¨cken werden Randbedingungen beno¨tigt (vgl. Abschnitt 3.2.2).
SOFI3D
Im c-Code SOFI3D2 (Bohlen [2002]) ist ein dreidimensionales FD-Schema implementiert.
Die Anordnung der Materialparameter sowie die Berechnung der Spannungs- und Ge-
schwindigkeitsterme erfolgt auf einem sogenannten geschachtelten Gittern (Virieux [1986]),
auf dem die beno¨tigten Variablen an verschiedenen Punkten der in Abbildung 3.1 gezeig-
tem Gitterzelle gespeichert werden. Diese hat die Kantenla¨nge eines halben Gitterpunktab-
standes. Dadurch wird die ra¨umliche Abtastung des Gitters erho¨ht. Materialparameter, die
nicht an der entsprechenden Stelle der Gitterzelle vorliegen, werden bei der Berechnung





(i, j, k + 1)
(i, j + 1, k)
(i+ 1, j, k)






Abbildung 3.1.: Gitterzelle des in SOFI3D implementierten geschachtelten Gitters mit
den Spannungstermen σij , den seismischen Geschwindigkeiten vi, den
Ko¨rperkrafttermen fi, sowie den Materialparametern λ, µ und ρ (nach
Bohlen [2002]).
Die ra¨umlichen Ableitungen der Parameter, hier dargestellt fu¨r eine kontinuierliche Funkti-
on f , werden an der entsprechenden Stelle des Gitters durch Differentialoperatoren ersetzt.
Dabei wird zwischen einem Vorwa¨rts- (Gleichung 3.1) und einem Ru¨ckwa¨rtsoperator (Glei-
chung 3.2) unterschieden. Diese ko¨nnen durch eine Taylorentwicklung zu Operatoren einer
2Seismic mOdeling with FInite differences 3-D
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beliebig hohen Ordnung erweitert werden, wobei diese dann immer mehr Terme enthalten
und na¨her an der analytischen Lo¨sung liegen. In der Modellierung wird dann mit ho¨herer
Ordnung eine geringere Anzahl an Gitterpunkten pro minimaler Wellenla¨nge beno¨tigt. Die
ho¨chste implementierte ra¨umliche FD-Ordnung ist 12. In dieser Arbeit wird mit ra¨umli-
chen Operatoren achter Ordnung gerechnet, da fu¨r diese Diskretisierungsanforderungen










≈ D−x [f(i)] (3.2)
Zeitliche Ableitungen werden mit einem Zentraloperator zweiter Ordnung gena¨hert:





n+(i, j, k)− fn−(i, j, k)
dt
(3.3)
Je nach Modellgro¨ße und Diskretisierung entstehen große Datenmengen bei der Model-
lierung. Die Berechnung fu¨r eine hohe Anzahl an Zeitschritten erfordert die Parallelisie-
rung der Rechnung. Die Modelle der Materialparameter werden dafu¨r in Submodelle mit
u¨berlappenden Bereichen aufgeteilt. Die Rechnung kann dann auf Rechner-Clustern oder
Hochleistungsrechnern mit vielen Knoten durchgefu¨hrt werden. Die Kommunikation der
auf verschiedenen Knoten durchgefu¨hrten Berechnungen geschieht mittels einer sogenann-
ten Message-Passing Interface (MPI, Fleischmann [2005]).
Neben Geschwindigkeitsseismogrammen fu¨r die drei kartesischen Raumrichtungen kann
das komplette Wellenfeld als Momentaufnahme zu vorgegebenen Zeitschritten gespeichert







µ|∇ × ~v|2 (3.5)
Es werden dabei die elastischen Parameter λ und µ sowie die berechneten Bodenschwingge-
schwindigkeiten vi beru¨cksichtigt. Die Vorzeicheninformation der Geschwindigkeiten wird
dabei ebenfalls gespeichert, sodass durch die Energie Informationen u¨ber die Ausbreitung
kompressiver und dilatativer Anteile der P- bzw. S-Phasenanteile des Wellenfeldes betrach-
tet werden ko¨nnen.
3.2.1. Dispersions- und Stabilita¨tskriterien
Wird die Wellenausbreitung berechnet, muss das Wellenfeld mit einer gewissen Diskreti-
sierung ra¨umlich abgetastet werden um numerische Dispersion zu vermeiden. Diese a¨ußert
sich darin, dass sich der Frequenzgehalt der Phasen a¨ndert und vor den Ersteinsa¨tzen
9
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akausale Signale geringer Amplitude auftreten. Das Kriterium fu¨r die ra¨umliche Diskre-
tisierung bezieht sich auf die kleinste in der Modellierung auftretende Wellenla¨nge λmin.






n · fmax (3.6)
Der in dieser Arbeit verwendete Holberg-Koeffizient fu¨r ra¨umliche FD-Operatoren 8. Ord-
nung ist n = 3,69.
Die Stabilita¨t der Modellierung setzt eine zeitliche Diskretisierung vorraus, die kleiner ist
als die ku¨rzeste Zeit, die eine Welle fu¨r das Zuru¨cklegen des Abstandes zweier Gitterpunkte






Hier nimmt der Holberg-Koeffizient fu¨r FD-Operatoren der Ordnung 8 den Wert h = 1,346
an.
3.2.2. Absorbierende Randbedingungen
Um Reflexionen an den Modellra¨ndern zu vermeiden wird eine vorgegebene Anzahl an
Gitterpunkten im Randbereich mit einem zum Rand hin zunehmenden Da¨mpfungsfaktor
belegt. Dadurch wird die Energie des Wellenfeldes absorbiert und die Amplitude der Wel-
len klingt ab (Cerjan et al. [1985]). An der Modelloberfla¨che kann eine explizite Randbe-
dingung angegeben werden, sodass das Modellende dort der physikalischen Erdoberfla¨che




Zur Modellierung der Wellenausbreitung in einer realistischen, geologisch komplexen Un-
tergrundstruktur wird das Gebiet des no¨rdlichen Oberrheingrabens betrachtet. Hier kann
ein Datensatz fu¨r den Wellenformvergleich herangezogen werden, der im Rahmen der seis-
mologischen U¨berwachung der Geothermieprojekte Landau in der Pfalz und Insheim ent-
standen ist. Dieses Kapitel gibt zuna¨chst eine geologische U¨bersicht des Oberrheingrabens
und beschreibt dann die geothermische Nutzung des no¨rdlichen Grabenbereiches. Des wei-
teren wird die bisherige Untersuchung der im Umfeld der zuvor genannten Geothermiean-
lagen aufgetretenen Mikroseismizita¨t dargestellt.
4.1. Geologische U¨bersicht
Der Oberrheingraben ist Teil des vom Mittelmeer bis zur Nordsee verlaufenden konti-
nentalen Grabenbruchsystems. Er erstreckt sich von Basel im Su¨den bis nach Frankfurt
im Norden und wird durch im Mittel 35 km voneinander entfernte Schultern begrenzt.
Die Grabeno¨ffnung geschah im Eoza¨n, gefolgt von einem Anheben der Grabenschultern
und des Beginns der Sedimentation im Grabenbereich. Es lagerten sich Sedimente durch
Erosion der Grabenschultern sowie durch Anschwemmung aus marinen und brackischen
Zuflu¨ssen ab (Frisch und Meschede [2005]). Dadurch entstand eine Abfolge sedimenta¨rer
Schichten unterschiedlicher geomechanischer Eigenschaften. Wa¨hrend das vorherrschende
tektonische Regime zuna¨chst von Dehnung gepra¨gt war, fand im Tertia¨r eine A¨nderung des
Spannungsfelds zu einem Blattverschiebungsregime statt, welches heute noch vorherrscht.
Dadurch bildeten sich im Grabenbereich einzelne Schollen, die durch geologische Prozes-
se und daraus resultierender seismischer Aktivita¨t zunehmend gegeneinander verschoben
wurden.
Der Bereich des no¨rdlichen Oberrheingrabens zeichnet sich durch eine komplexe Schol-
lenstruktur aus, welche durch die parallel verlaufenden Hauptrandverwerfungen im Osten
und Westen abgegrenzt wird (vgl. Abbildung 4.1(a)). Diese sind, wie auch ein Großteil der
Sto¨rungszonen im Grabeninneren, mit zunehmender Tiefe zur Grabenachse hin geneigt
(Veit [1962]). Die vorherrschende Orientierungsrichtung der Sto¨rungen liegt im gesamten
Oberrheingraben in NNE-SSW-Richtung, im Bereich Landau in NNW-SSE-Richtung. Die
Schollenstruktur zieht sich durch die sedimenta¨re Grabenfu¨llung bis ins Kristallin, wobei
die Sedimentma¨chtigkeit bis zu 3800 m betra¨gt (vgl. Kapitel 7). Oberfla¨chennah sind im
Grabenbereich tertia¨re Sedimente sowie Lockergesteinsablagerungen anzutreffen. An den
herausgehobenen Grabenflanken steht ha¨ufig Buntsandstein sowie Zechstein an, im Bereich
des mittleren und su¨dlichen Schwarzwaldes auch Kristallin (vgl. Abbildung 4.1(b)).
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(a) Tektonische U¨bersicht des Oberrheingrabens, der Modellbereich ist Teil des westlichen Schollengebietes.
(b) Geologische U¨bersicht des mittleren und no¨rdlichen Oberrheingrabens, der Ausschnitt zeigt die Lage
der im Bereich Landau durchgefu¨hrten Bohrungen.
Abbildung 4.1.: U¨bersichtskarten des Oberrheingrabens,
(a) tektonische U¨bersicht, (b) geologische U¨bersicht
(Quelle: http://maps.geopotenziale.eu/).
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4.2. Geothermie und induzierte Seismizita¨t
Bezeichnend fu¨r den no¨rdlichen Oberrheingraben sind geothermische Anomalien, die sich
wegen ihrer hohen Wa¨rmeflussdichten zur tiefengeothermischen Nutzung eignen. Hohe
Temperaturen von etwa 100 ◦C in 1000 m Tiefe treten vor allem in Richtung des Gra-
benrandes auf und stehen in Zusammenhang mit tiefgreifenden tektonischen Sto¨rungen
(Parini [1981]). Im Bereich dieser finden sich auch Erdo¨llagersta¨tten, die erstmals 1950
mit reflexionsseismischen Methoden untersucht und durch hunderte Bohrungen erkundet
wurden (Schad [1962]). Eine U¨bersicht dieser zeigt Abbildung 4.1(b). Daher liegen umfas-
sende Informationen u¨ber lokale geologische Strukturen vor, die heute fu¨r die geothermische
Nutzung aber auch fu¨r noch nicht erschlossene Erdo¨lquellen interessant sind.
Die tiefe Geothermie strebt an, vorhandene Sto¨rungszonen im kristallinen Grundgestein
und tiefen Sedimentgesteinen zu nutzen. Sie hat zum Ziel diese durch das Verpressen von
Wasser in ihrer Durchla¨ssigkeit zu versta¨rken und zu erweitern. Dadurch, sowie durch das
Fo¨rdern des Thermalwassers und des Wiedereinleitens des abgeku¨hlten Wassers werden
im Untergrund herrschende Spannungsverha¨ltnisse stark beeinflusst. Dies fu¨hrt dazu, dass
teils auf bestehenden, aber auch unter Schaffung neuer Sto¨rungen schwache Erdbeben
ausgelo¨st werden ko¨nnen. Diese sind in seltenen Fa¨llen spu¨rbar, meistens aber nur durch
seismologische Messungen zu detektieren. Induzierte Beben sind im Rahmen mehrerer
geothermischer Projekte aufgetreten, weswegen ein großes Interesse an ihrer Untersuchung
besteht. Durch das steigende Interesse an der Fo¨rderung regenerativer Energien wird die
Nutzung der Geothermie im Bereich des no¨rdlichen Oberrheingrabens durch den Aufbau
von Geothermieanlagen in Soultz-sous-Foreˆts sowie Landau in der Pfalz, Insheim und
Bruchsal vorangetrieben. Einen umfassenden U¨berblick u¨ber diese und weitere europaweit
betriebene Anlagen sowie auftretende seismische Reaktionen bietet Evans et al. [2012].
Im Rahmen der beiden tiefengeothermischen Projekte bei Landau und Insheim treten mi-
kroseismische Ereignisse auf, die im Zusammenhang mit der Stimulation der Reservoire
sowie der Fo¨rderung und Nutzung stehen (Expertengruppe [2010]). Nach zwei spu¨rba-
ren Ereignissen mit Lokalmagnituden von 2,7 und 2,4 im Jahr 2009 wurde im Rahmen
des Verbundsprojektes MAGS1 die seismologische U¨berwachung der Geothermieprojekte
gefo¨rdert. Eine umfangreiche Auswertung der auftretenden Seismizita¨t in den folgenden
Jahren wurde am Geophysikalischen Institut durchgefu¨hrt. Dabei lagen die Schwerpunkte
bei der Bebendetektion, der Lokalisierung und Herdfla¨chenanalyse, sowie der A¨hnlichkeits-
untersuchung der Beben. Zur Detektion von sehr schwachen Beben wurde ein Kreuzkorre-
lationsalgorithmus entwickelt (Plenkers et al. [2013], Groos et al. [2012]). Eine ausfu¨hrliche
Untersuchung der Lokalisierungsgenauigkeit mit tiefenabha¨ngigen Geschwindigkeitsmodel-
len erfolgte durch Zeiß [2013], die Herdfla¨chenanalyse beschreibt Gaßner et al., [in prep.].
Die vertikale Geschwindigkeitsstruktur wurde fu¨r die Landauer Bohrung mit einer Vertical-
Seismic-Profiling Messung bestimmt. Aus dieser wurden sowohl Intervallgeschwindigkeiten
als auch weitere zur Lokalisierung und Herdfla¨chenanalyse verwendete Modelle abgeleitet.
Diese zeigt Abbildung 4.4(a). Weitere Untersuchungen von Frietsch [2013] bescha¨ftigen
sich mit der Anisotropie des Gebiets. Die Analyse zur Spu¨rbarkeit und Schadenswirkung
der Beben zeigt Groos et al. [2013].
Zur seismologischen U¨berwachung der auftretenden Mikroseismizita¨t sind Seismometer-
1MAGS - Konzepte zur Begrenzung der Mikroseismischen Aktivita¨t bei der energetischen Nutzung
Geothermischer Systeme im tiefen Untergrund,
http://www.mags-projekt.de/
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Abbildung 4.2.: Karte des seismologischen Messnetzes zur U¨berwachung der Geother-
mieprojekte in Landau und Insheim. Betreiber der Stationen sind das
KIT (Dreiecke), GEOX/BESTEC (Kreise), die BGR (Rauten) sowie
GEOX/DMT (Quadrate).
stationen des Karlsruher BroadBand Array (KABBA), der Bundesanstalt fu¨r Geowis-
senschaften und Rohstoffe (BGR), des Landeserdbebendienstes Rheinland-Pfalz und der
Betreiberfirmen der Geothermieprojekte genutzt worden, wobei ein Großteil der Stationen
zu diesem Zweck eingerichtet wurde. Eine U¨bersicht aller wa¨hrend des Untersuchungszeit-
raums aktiven Stationen im Umkreis weniger Kilometer um die Anlagen zeigt Abbildung
4.2. Die gemessenen Signale der unterschiedlichen Stationen werden fu¨r jedes Beben zu-
na¨chst durch eine standardisierte Prozessierung zu vergleichbaren Zeitreihen zusammen-
gefu¨hrt und dann zur Analyse bereitgestellt.
4.2.1. Daten
Um einheitliche Datensa¨tze zur Untersuchung der mikroseismischen Ereignisse zu erhalten
werden die gemessenen Daten aufbereitet und in Form von MATLAB-Structures verwaltet.
Diese enthalten Informationen zu Eigenschaften der Station, des Messinstrumentes sowie
bereits ermittelte Daten zu dem aufgezeichneten Beben. Es werden zuna¨chst detektierte
Ereignisse nach einer Vorlokalisierung aus den vorliegenden kontinuierlichen Zeitreihen
ausgeschnitten. Die als Spannungswerte in counts aufgezeichneten Daten werden dann
in Einheiten der Bodenschwinggeschwindigkeit umgerechnet, sowie eine Abweichung des
Mittelwertes von Null korrigiert. Nach einem Zuschneiden des Zeitfensters wird erneut eine
Mittelwertkorrektur durchgefu¨hrt. Zuletzt wird die Instrumentenantwort aus den Daten
entfernt und anschließend der Frequenzgang eines Gera¨tes mit einer Eigenperiode von 1 s
simuliert (Scherbaum [2007]). Eine U¨bersicht des Prozessierungsablaufes zeigt Abbildung
4.3.
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Abbildung 4.3.: Prozessierungsablauf der gemessenen Daten.
Die Daten werden auf einem zentralen Server am GPI bereitgestellt und ko¨nnen dort zur
weiteren Analyse abgerufen werden. Zur seismologischen Untersuchung und Zeitreihenbe-
arbeitung steht die Karlsruher Seismological Processing Toolbox (KaSP-Toolbox, Groos
[2010]) zur Verfu¨gung, die mittels einer Versionsverwaltungs Software (SVN) aktualisiert
wird und u¨ber die Ergebnisse der Ereignisslokalisierung sowie der Herdfla¨chenanalyse aus-
getauscht werden.
4.2.2. Lokalisierung
Die absolute Lokalisierung der mikroseismischen Ereignisse wurde im Rahmen der Diplom-
arbeit von Zeiß [2013] mit HYPOSAT (Schweitzer [2001]) durchgefu¨hrt. Dafu¨r wurden
aus den prozessierten Daten Ersteinsatzzeiten der direkten P- und S-Phasen bestimmt.
Dies wurde durch geringe Signalamplituden und komplexe Wellenformen erschwert. Die
Ersteinsatzzeiten gingen zusammen mit einer Fehlerabscha¨tzung in den Lokalisierungspro-
zess ein ebenso wie Differenzlaufzeiten. Außerdem wurden Stationskoordinaten und -ho¨hen
sowie Korrekturterme, die lokale Abweichungen zum verwendeten Geschwindigkeitsmodell
kompensieren sollen, beno¨tigt. Der Lokalisierung zugrunde liegen eindimensionale tiefen-
abha¨ngige Modelle der seismischen Geschwindigkeiten.
Die Bestimmung der Hypozentralparameter erfolgte dann durch die Minimierung der Lauf-
zeitresiduen zwischen beobachteten und berechneten Phaseneinsa¨tzen an allen Stationen
mittels eines iterativen Inversionsprozesses. Laufzeitresiduen liegen hier in der Gro¨ßen-
ordnung von 0,05 s, beziehungsweise nehmen maximal Werte von 0,2 s an (Zeiß [2013]).
Durch HYPOSAT werden die Fehlerbereiche im 95% Konfidenzintervall angegeben, die
sich jedoch nur aus den eingegangenen Laufzeitdaten ergeben. Unsicherheiten bezu¨glich
der Geschwindigkeitsstruktur ko¨nnen dabei nicht einbezogen werden. Die daraus resultie-
rende Lokalisierungsgenauigkeit betra¨gt im Bereich Landau bei 75% der Ereignisse unter
380 m horizontal sowie 460 m vertikal, bei Ereignissen im Bereich Insheim 260 m horizon-
tal und 330 m vertikal. Weitere Einschra¨nkungen entstehen durch Stationsverfu¨gbarkeiten
sowie daraus resultierender azimutaler Lu¨cken.
Die in Abbildung 4.5 dargestellten Ergebnisse zeigen, dass sich in Landau die Bebenta¨-
tigkeit no¨rdlich der Geothermiebohrungen abspielt. Dabei ist der Großteil der Ereignisse
in einem sich etwa 2 km in Richtung Nord-Westen erstreckenden Bereich bezu¨glich des
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(a) Tiefenabha¨ngige Modelle der seismischen
Geschwindigkeiten.
(b) Datenbeispiel der Station TMO53.
Abbildung 4.4.: Verwendete Modelle der seismischen Geschwindigkeiten und Daten fu¨r
die Lokalisierung (Gradientenmodell, Ersteinsatzzeiten) sowie die Herd-
fla¨chenanalyse (homogenes Schichtmodell, Ersteinsatzpolarita¨ten).
o¨stlichen Landungspunktes lokalisiert. Ein weiterer Teilbereich erstreckt sich etwa 1 km
vom westlichen Landungspunkt in Richtung Nord-Osten. Die Tiefe der lokalisierten Be-
ben liegt hauptsa¨chlich zwischen 3 km und 5 km. Die Ereignisse sind auf einen Bereich
von etwa 2 km × 2 km verteilt. In Insheim befindet sich die Großzahl der Ereignisse in
einem Radius von etwa 1 km um den su¨dlichen Landepunkt und einige wenige westlich des
Bohrlochstartpunktes. Im Bereich des no¨rdlichen Landepunktes lokalisierte Beben weisen
Tiefen von etwa 4 km auf, wa¨hrend fu¨r die u¨brigen Tiefen von 5 km bis 6 km bestimmt
wurden.
4.2.3. Herdfla¨chenlo¨sungen
Die absoluten Lokalisierungen dienen als Grundlage fu¨r die Analyse der Beben bezu¨glich
der Bruchparameter. Dazu werden zuna¨chst fu¨r alle vorhandenen Stationen Azimut und
Auftauchwinkel bezu¨glich des Hypozentrums mit HypoEllipse (Lahr [1980]) berechnet. Da-
bei wird der theoretische Strahlenverlauf der Phasen von der Quelle zur Messstation im
zu Grunde liegenden tiefenabha¨ngigen Modell der seismischen Geschwindigkeiten ermit-
telt. Mit diesen sowie den aus den vorliegenden Daten bestimmten Ersteinsatzpolarita¨ten
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der P- und S-Phasen werden Herdfla¨chenlo¨sungen mit FOCMEC (Snoke [2003]) bestimmt.
Dazu werden zuna¨chst in das Quell-Empfa¨nger-Koordinatensystem rotierte Zeitreihen sta-
tionsweise untersucht.
Es werden Herdfla¨chenlo¨sungen mit FOCMEC bestimmt, indem die den verschiedenen
Stationen entsprechenden Ersteinsatzpolarita¨ten auf eine Einheitskugel um den Herd pro-
jeziert werden. Mittels einer Gittersuche werden dann diejenigen Herdfla¨chen bestimmt, die
mit einer vorgegebenen Anzahl von zula¨ssigen falschen Polarita¨ten ermittelt werden ko¨n-
nen. Fu¨r jeden Satz an Polarita¨ten la¨sst sich eine minimale Fehlerzahl finden. Wenn durch
die vorhandenen Polarita¨ten die Lo¨sung nicht ausreichend festgelegt wird, gibt FOCMEC
bis zu hundert Lo¨sungen aus, die kein eindeutiges Ergebnis mehr zulassen. Aus allen ermit-
telten Lo¨sungen wird eine mittlere Lo¨sung berechnet, die mit der maximalen Abweichung
der einzelnen Parameter das Endergebnis bildet.
Die Stabilita¨t der Lo¨sungen wird bezu¨glich der verwendeten Eingangsdaten sowie der Loka-
lisierungen in zwei unterschiedlichen Geschwindigkeitsmodellen untersucht und bewertet
(Gaßner et al., [in prep.]). Dabei zeigt sich, dass die Festlegung der Herdfla¨chen durch
die Eingangsdaten oft nicht gewa¨hrleistet ist und die Ergebnisse eine deutliche Abha¨n-
gigkeit von der zugrunde liegenden Geschwindigkeitsstruktur aufweisen. Die Variabilita¨t
der Herdfla¨chenparameter liegt bei gut bestimmten Beben im Bereich von wenigen Grad,
wohingegen sich bei anderen Beben eine Unsicherheit von mehr als 30◦ zeigt.
Die Ergebnisse der Herdfla¨chenanalyse fu¨r Beben mit Lokalmagnituden von 0,8 bis 2,4
zeigt Abbildung 4.5. Im Bereich Landau sind unterschiedliche, ra¨umlich nicht klar ge-
trennte Mechanismen zu beobachten, die hauptsa¨chlich Blattverschiebungsbeben mit einer
Abschiebungskomponente darstellen. Bei vier im Su¨dosten lokalisierten Beben sind steile,
in N-S-Richtung orientierte Verwerfungsfla¨chen denkbar, wobei Lo¨sungen der im Nordwes-
ten lokalisierten Beben auf NW-SE verlaufende Verwerfungsfla¨chen schließen lassen. Bei
den Beben aus dem Jahr 2012 handelt es sich um fast reine Blattverschiebungen mit einer
mo¨glichen in N-S-Richtung ausgerichteten Herdfla¨che. Die im Bereich Insheim analysierten
Beben zeigen a¨hnliche Mechanismen mit einer deutlicher ausgepra¨gten Abschiebungskom-
ponente. Dies la¨sst darauf schließen, dass in Landau ein weitaus komplexeres System an
Verwerfungen reaktiviert wurde als im Bereich der Bohrungen in Insheim. Des weiteren
liegt im Bereich Landau eine geologisch sta¨rker gesto¨rte Untergrundstruktur vor (vgl. Ka-
pitel 7), daher ist hier die Na¨herung durch ein eindimensionales Geschwindigkeitsmodell
in der Analyse mit gro¨ßeren Unsicherheiten verbunden.
Ergebnisse
Innerhalb des MAGS-Projekts wurde ein umfangreicher seismologischer Datensatz zur
Untersuchung der mikroseismischen Aktivita¨t aufgezeichnet.
Die Analysen der auftretenden Mikroseismizita¨t zeigen, dass die Beben im Bereich der
Geothermieanlagen vorzugsweise a¨hnlich der bekannten tektonischen Sto¨rungen mit ei-
ner Vorzugsrichtung von NNW-SSE bzw. NW-SE auftreten. Dies zeigt auch die relative
Lokalisierung der Ereignisse (Zeiß [2013]). Die Ausrichtung der Bruchfla¨chen mit dieser
Orientierung wird durch die Herdfla¨chenanalyse besta¨tigt. Nach Frietsch [2013], la¨sst sich
geringe Anisotropie im Modellbereich mit einer schnellen Ausbreitung in diese Richtung
feststellen. Eine Zusammenstellung der Ergebnisse bietet Tabelle 4.1 und die Tabellen D.3
und D.4 in Anhang D.
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Tabelle 4.1.: U¨bersicht der bei Landau und Insheim auftretenden Seismizita¨t im Zeit-
raum von November 2007 bis August 2013.
Landau Insheim
Detektierte Beben Insgesamt ca. 1300
Lokalmagnituden ML -0,2 - 2,7 0,1 - 2,4
Lokalisierte Beben 144 69
Geographische La¨nge in ◦N 49,182 - 49,199 49,138 - 49,160
Geographische Breite in ◦E 8,111 - 8,137 8,145 - 8,172
Tiefe in km 1,8 - 5,1 4,0 - 6,3
Bestimmte Herdfla¨chenlo¨sungen 10 7
Typ Blattverschiebungen mit
Abschiebungskomponente
Abbildung 4.5.: Absolutlokalisierungen der mikroseismischen Ereignisse bei Landau und
Insheim. Die Tiefe der Ereignisse ist farbkodiert, die ermittelten Herd-
fla¨chenlo¨sungen werden mit dem Datum des Ereignisses dargestellt. Die
Gro¨ße der Herdfla¨chenlo¨sungen und Datenpunkte sind mit der Lokal-
magnitude der Ereignisse skaliert.
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5. Parameter fu¨r die Modellierung der
Mikrobeben
Zur Modellierung der Wellenausbreitung der Mikrobeben werden die Ergebnisse der Loka-
lisierung und Herdfla¨chenanalyse verwendet, mit denen die Position und Abstrahlcharak-
teristik der Erdbebenquelle beschrieben werden. Innerhalb des Modells soll das Beben als
Punktquelle betrachtet werden. Fu¨r Mikrobeben mit ML ≤ 2 sind Gro¨ßenordnungen der
Bruchfla¨chen von etwa 20 m realistisch (Tomic et al. [2009]), wodurch die Annahme des Mi-
krobebens als Punktquelle innerhalb des Modells sinnvoll ist, wenn die ra¨umliche Diskreti-
sierung im selben Bereich, beziehungsweise daru¨ber liegt. Daher sollte die Diskretisierung
zur Modellierung nicht geringer als etwa 10 m sein. Die Verwendung von ausgedehnten
Quellen erfordert eine Ausrichtung der Bruchfla¨che in Richtung der Koordinatenachsen
sowie die Kenntnis der Verschiebungsfunktion.
In dieser Arbeit soll die lokale Wellenausbreitung in einem Modellgebiet untersucht wer-
den, welches etwa 15 km × 15 km umfasst. Da die Beben in Tiefen von 2 km bis 6 km
lokalisiert sind, ist eine vertikale Modellausdehnung von etwa 8 km no¨tig. Dazu stehen
Rechenkapazita¨ten (Anhang A) zur Verfu¨gung, mit denen Modelle bis zu einer Gro¨ßen-
ordnung von etwa 1 · 109 Gitterpunkten gerechnet werden ko¨nnen. Auch dies legt eine
Diskretisierung im Bereich von 10 m nahe. Die Diskretisierung wird durch die minimalen
und maximalen seismischen Geschwindigkeiten, sowie die ho¨chste in der Modellierung auf-
tretende Frequenz bestimmt. Der Frequenzgehalt wird durch die gewa¨hlte Zentralfrequenz
fC vorgegeben. Dieser beeinflusst auch die Amplituden der Wellenformen. Das seismische
Moment ist maßgeblich fu¨r die Sta¨rke der modellierten Amplituden. Einfluss auf die Wel-
lenform hat dann insbesondere das gewa¨hlte Quellsignal. Diese Parameter werden in den
folgenden Abschnitten beschrieben.
5.1. Frequenzen
Bei kleinen Beben treten im Vergleich zu Starkbeben ho¨here Frequenzen auf, die durch ver-
gleichbar kurze Laufwege weniger geda¨mpft werden (Lay und Wallace [1995]). Nach Tomic
et al. [2009] kann aus der Ableitung der Bruchdauer geschlossen werden, dass fu¨r Mikro-
beben Frequenzen bis etwa 25-50 Hz angeregt werden. In den gemessenen Wellenformen
sind P-Phasen mit 10 Hz sowie S-Phasen mit 5-8 Hz dominant. Dies zeigt Abbildung 5.1
fu¨r die Station TMO53 fu¨r das Beben vom 21.8.2012. Dabei wurde die spektrale Analyse
eines 1 s Fensters durchgefu¨hrt.
Unter Beru¨cksichtigung der Anforderungen an die Diskretisierung nach Gleichung 3.6 wird
zur Modellierung eine Zentralfrequenz von 5 Hz gewa¨hlt. Damit sind in den modellierten
Daten Frequenzen von 0-10 Hz enthalten, was in etwa der bei lokalen Beben registrierten
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Abbildung 5.1.: Typische Wellenformen eines mikroseismischen Ereignisses (links), so-
wie das zeitliche Auftreten von Frequenzen in den Signalen (rechts).
Frequenzen entspricht, wobei bei den P-Phasen generell etwas ho¨here Frequenzen im Be-
reich von bis zu 20 Hz auftreten. Daher mu¨ssen die gemessenen Daten gefiltert werden,
sodass vergleichbare Frequenzbereiche betrachtet werden (vgl. Abschnitt 8.2.1). Da die
gro¨ßten Amplituden vorwiegend bei S-Phasen auftreten ist dies bezu¨glich der Untersu-
chung der maximalen Amplituden hinnehmbar.
5.2. Seismisches Moment
Die Lokalmagnituden der Mikrobeben werden durch den Landeserdbebendienst1 bestimmt.
Dabei liegt die Genauigkeit bei etwa ML ± 0,2. Zur Berechnung des seismischen Moments
aus der Lokalmagnitude ko¨nnen empirische Formeln nach Gru¨nthal und Wahlstro¨m [2003]
und Hanks und Kanamori [1979] angewandt werden. Aus diesen ergeben sich fu¨r Lokalma-
gnituden von ML = 2 seismische Momente der Gro¨ßenordnung M0 = 10
12. Abscha¨tzungen
des seismischen Moments aus gemessenen Daten ergeben ebenfalls Werte dieser Gro¨ße (To-
mic et al. [2009]).
Da die Amplitude der Wellenform von mehreren Faktoren bestimmt werden (vgl. Kapitel
8 und 9), la¨sst sich ein geeignetes seismisches Moment aus Daten kaum abscha¨tzen. Daher
wird im Rahmen dieser Arbeit fu¨r die untersuchten Beben das genannte M0 als plausibler





Die Charakteristik der modellierten Wellenformen wird maßgeblich durch das Quellsignal
s(t) bestimmt. Daher wird ein Signal beno¨tigt, das nahe an natu¨rlichen Quellzeitfunktio-
nen liegt (Lay und Wallace [1995]). Ein ha¨ufig zur Beschreibung des Bruchvorgangs bei
Erdbeben verwendetes Signal beschreibt Gleichung (5.1). In Abbildung 5.2 ist außerdem
die Funktion bezu¨glich der Verschiebung dargestellt.
s(t) = 0,75pifC · sin3(pitfC) fu¨r t ∈ [0,1/fC ] (5.1)
Das Quellsignal entspricht einer sin3-Funktion und ist auf die Dauer der Quellanregung
beschra¨nkt, wodurch der Frequenzinhalt der berechneten Signale vorgegeben wird. Die
Hauptfrequenz der Modellierung wird mit fC bezeichnet und stellt die reziproke Dauer
der Anregung durch das Quellsignal dar. Die maximal auftretende Frequenz fmax nimmt
den doppelten Wert der Hauptfrequenz an.
Dieses Quellsignal ist sowohl innerhalb von REFMET als auch in SOFI3D implemen-
tiert, wobei im FD-Code auch andere Signale sowie invertierte Quellzeitfunktionen ver-
wendet werden ko¨nnen. Dabei wird das Quellsignal (Abbildung 5.2(a)) zur Berechnung
von Geschwindigkeitsseismogrammen verwendet. Es entspricht einem Sprung bezu¨glich
der Verschiebung (Abbildung 5.2(b)). Dies kann auch fu¨r Mikrobeben, die innerhalb der
Modellierung als Punktquelle betrachtet werden, als realistische Quellfunktion angesehen
werden.
(a) Quellzeitfunktion zur Berechnung von Ge-
schwindigkeitsseismogrammen.
(b) Quellzeitfunktion bezu¨glich der Verschie-
bung, entspricht dem Integral der zeitlichen
Quellzeitfunktion.
Abbildung 5.2.: Zur Modellierung der Wellenausbreitung der Mikrobeben gewa¨hlte
Quellzeitfunktion mit einer Bruchdauer von 0,2 s
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6. Einbinden der Erdbebenquelle in
SOFI3D
Um zuna¨chst die Funktionsweise der neu implementierten Erdbebenquelle zu erla¨utern
und zu u¨berpru¨fen wird in diesem Kapitel die Umsetzung der Erdbebenquelle im FD-Code
SOFI3D beschrieben, sowie erste Beispiele und Ergebnisse gezeigt. Da der Anwendungs-
gebiet der Modellierung mit SOFI3D bisher hauptsa¨chlich im Bereich der angewandten
Seismik liegt, sind Explosionsquellen oder gerichtete Einzelkraftquellen die einzigen imple-
mentierten Quelltypen. Die in dieser Arbeit beabsichtigte Modellierung der Wellenausbrei-
tung bei Erdbeben erfordert daher die Implementierung einer Momententensorquelle um
die Scherbruchcharakteristik nachzubilden. Die durchgefu¨hrte Quellimplementierung ori-
entiert sich dabei an Graves [1996] und ist in den folgenden Abschnitten na¨her beschrieben.
Die Datei eqsource.c ist im Anhang C zu finden.
6.1. Funktion eqsource.c
In der die Quellbeschreibung enthaltenden Funktion eqsource.c wird zuna¨chst das bei der
Modellierung verwendete Quellsignal eingelesen. Es wird normiert und dann zur Gewich-
tung der Terme des Momententensors beno¨tigt, welche an der Quellposition zu den Ele-
menten des Spannungstensors addiert werden.
Normierung
Um physikalisch korrekte Einheiten fu¨r die berechneten Seismogramme zu bekommen,
mu¨ssen Effekte der ra¨umlichen und zeitlichen Diskretisierung korrigiert werden. Dazu mu¨s-
sen die Momententensorkomponenten mit dem Faktor N zum Zeitpunkt n wa¨hrend der
Dauer des Quellsignals multipliziert werden (Gottscha¨mmer [2002]).




Die modellierten Seismogramme der Bodenschwinggeschwindigkeit haben damit die Ein-
heit von ms , sodass bei bekannter Sta¨rke der Quellanregung gemessene Wellenformen be-
zu¨glich ihrer Amplitude verglichen werden ko¨nnen.
Aktualisierung des Spannungstensors
Im na¨chsten Schritt erfolgt die Berechnung der Momententensorkomponenten aus der
Herdfla¨chenorientierung nach Gleichung 2.11. Ebenso ko¨nnen die Komponenten des Mo-
mententensors in der Quellfunktion auch direkt angegeben werden, falls Beben mit keiner
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reinen Scherbruchcharakteristik modelliert werden sollen. Die Komponenten des Span-
nungstensor σij werden dann an den um den Quellpunkt orientierten Gitterpunkten (vgl.
Abbildung 3.1) nach folgendem Schema aktualisiert, wobei vor der Quellanregung keine
Spannungen vorliegen:
σxx,[i,j,k],[n+1] = σxx,[i,j,k],[n] +N[n] ·Mxx
σyy,[i,j,k],[n+1] = σyy,[i,j,k],[n] +N[n] ·Myy
σzz,[i,j,k],[n+1] = σzz,[i,j,k],[n] +N[n] ·Mzz
σxy,[i,j,k],[n+1] = σxy,[i,j,k],[n] + 0,25 ·N[n] ·Mxy
σxy,[i,j−1,k],[n+1] = σxy,[i,j−1,k],[n] + 0,25 ·N[n] ·Mxy
σxy,[i−1,j,k],[n+1] = σxy,[i−1,j,k],[n] + 0,25 ·N[n] ·Mxy
σxy,[i−1,j−1,k],[n+1] = σxy,[i−1,j−1,k],[n] + 0,25 ·N[n] ·Mxy
σyz,[i,j,k],[n+1] = σyz,[i,j,k],[n] + 0,25 ·N[n] ·Myz
σyz,[i,j,k−1],[n+1] = σyz,[i,j,k−1],[n] + 0,25 ·N[n] ·Myz
σyz,[i−1,j,k],[n+1] = σyz,[i−1,j,k],[n] + 0,25 ·N[n] ·Myz
σyz,[i−1,j,k−1],[n+1] = σyz,[i−1,j,k−1],[n] + 0,25 ·N[n] ·Myz
σxz,[i,j,k],[n+1] = σxz,[i,j,k],[n] + 0,25 ·N[n] ·Mxz
σxz,[i−1,j,k],[n+1] = σxz,[i−1,j,k],[n] + 0,25 ·N[n] ·Mxz
σxz,[i,j,k−1],[n+1] = σxz,[i,j,k−1],[n] + 0,25 ·N[n] ·Mxz
σxz,[i−1,j,k−1],[n+1] = σxz,[i−1,j,k−1],[n] + 0,25 ·N[n] ·Mxz
(6.2)
Der Faktor 0,25 dient der Korrektur des Abstandes der aktualisierten Spannungsterme
von zwei Gitterpunkten.
Das hier verwendete Koordinatensystem entspricht Abbildung 2.1. Die Datei eqsource.c
bedient sich des SOFI3D-internen Koordinatensystems, innerhalb dessen die Tiefenachse
mit y bezeichnet wird. Daher ist es notwendig, die Implementierung zu u¨berpru¨fen, um
Fehler in der Orientierung auszuschließen.
6.2. Validierung der Implementierung
Nach der erfolgten Einbindung der Erdbebenquelle wird anhand von einfachen Modellen
die korrekte Implementierung u¨berpru¨ft. Dabei wird zuna¨chst die Abstrahlcharakteristik
untersucht, die sich in den bei der Modellierung mit SOFI3D gespeicherten Momentauf-
nahmen zeigt. Diese wird mit einer analytisch ermittelten Verteilung der Amplitude der
auftretenden Bodenbewegungen verglichen. Außerdem soll anhand eines Seismogrammver-
gleiches mit durch die Reflektivita¨tsmethode berechneten Wellenformen die Funktionsweise
besta¨tigt werden.
Fu¨r den Vergleich der Abstrahlcharakteristik sowie einen ersten Seismogrammvergleich
wird ein homogenes Modell verwendet (Tabelle 6.1). Innerhalb dessen soll beim Seismo-
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grammvergleich eine einfache Quell- und Empfa¨ngerkonfigurationen untersucht werden.
Damit ko¨nnen bereits Anforderungen an die Diskretisierung des Modells gezeigt werden.









3500 2000 1.75 2000 5
dh in m dt in s GP
50 6 · 10−3 240× 240× 240
In einem zweiten Vergleich werden Seismogramme fu¨r ein realistisches eindimensionales
Modell (Tabelle 6.2) betrachtet, wofu¨r eine Quell-Empfa¨nger-Konfiguration verwendet
wird, die sich an Zwischenergebnissen der Auswertung der Mikrobeben orientiert. Hierbei
ko¨nnen Anforderungen an die Wahl der Modellgro¨ße und des Modellbereichs untersucht
werden.





s fC in Hz
6000 490 5
dh in m dt in s
10 0,7 · 10−3
Die Rechnungen mit SOFI3D konnten fu¨r das homogene Modell zuna¨chst lokal auf einem
Arbeitsplatzrechner mit 8 Kernen durchgefu¨hrt werden. Fu¨r das geschichtete Modell wurde
dann bereits das Cluster IC2 genutzt. Eine U¨bersicht der verwendeten Rechenresourcen
ist in Anhang A zu finden.
6.2.1. Abstrahlcharakteristik
Fu¨r einen Scherbruchs mit senkrecht stehenden, in Richtung der Koordinatenachsen orien-
tierten Bruchfla¨chen sowie einem horizontalen Verschiebungsvektor (Abbildung 6.1) la¨sst
sich die Verteilung der Amplituden der Bodenbewegung des P-Wellenfeldes, abha¨ngig von











Der Azimutwinkel ϕ la¨uft von Norden im Uhrzeigersinn. Der Streichwinkel der Herdfla¨che
φ betra¨gt in diesem Beispiel 0◦.
Die ra¨umliche Verteilung der Amplituden der Bodenbewegung zum Zeitpunkt der maxima-
len Auslenkung der Quellzeitfunktion ist proportional zur Funktion sin(2ϕ) und bewirkt
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Abbildung 6.1.: Herdfla¨chenlo¨sung eines Scherbruchs mit senkrecht stehenden Bruchfla¨-
chen, φ = 0◦, δ = 90◦, Λ = 180◦.
die Abstrahlung der Energie innerhalb von vier Quadranten mit abwechselnd positiven
und negativen Vorzeichen. Die Amplitude fa¨llt dann in radialer Richtung proportional zu
1
r ab. Dies zeigt Abbildung 6.2(a).
Die in SOFI3D gespeicherten Momentaufnahmen des Wellenfeldes sind proportional zur
Beschleunigung, also der zweifachen zeitlichen Ableitung der Bodenbewegung. Die in Ab-
bildung 6.2(b) gezeigte Momentaufnahme stellt die Energie des P-Wellenfeldes zum Zeit-
punkt des Maximums der Quellzeitfunktion dar. Durch die zweifache zeitliche Ableitung
dieser sind die Vorzeichen gegenu¨ber der nach Gleichung 6.3 berechneten Amplitudenver-
teilung der Bodenbewegung in Abbildung 6.2(a) vertauscht.
Es zeigt sich, dass die generelle Form der Abstrahlcharakteristik und auch die Orientierung
innerhalb des Modells vergleichbar sind. In der Momentaufnahme des Wellenfelds der FD-
Modellierung zeigt sich sowohl die Diskretisierung als auch die Anordnung der Spannungs-
und Geschwindigkeitswerte auf einem geschachtelten Gitter.
(a) Verteilung der kompressiven und dilatativen
Anteile der Bodenbewegung eines Scherbruchs
nach Gleichung 6.3.
(b) Momentaufnahme des Wellenfeldes bei der
FD-Modellierung, horizontaler Ausschnitt um den
Modellmittelpunkt.
Abbildung 6.2.: Vergleich der Abstrahlcharakteristik eines Blattverschiebungsbebens in
der horizontalen Ebene zum Zeitpunkt t = 12fC . Bereiche positiver Bo-
denauslenkung bzw. Beschleunigung sind rot dargestellt, negative blau.
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6.2.2. Vergleich mit REFMET
Durch den Vergleich von Seismogrammen die durch REFMET sowie SOFI3D innerhalb
vergleichbarer Modelle fu¨r u¨bereinstimmende Quell- und Empfa¨ngerkonfigurationen be-
rechnet werden, ko¨nnen Ru¨ckschlu¨sse u¨ber die Anforderungen an die Diskretisierung der
Gittermodelle sowie die no¨tige Modellgro¨ße getroffen werden. Fu¨r den Wellenformvergleich
wird zuna¨chst ein homogenes Modell mit freier Oberfla¨che zur Untersuchung von Effekten
der Diskretisierung betrachtet. Im zweiten Vergleich werden Wellenformen aus unterschied-
lich großen, homogen geschichteten Modellen zur Betrachtung von Randeffekten gezeigt.
Da innerhalb von REFMET Zylinderkoordinaten verwendet werden, ist bei der Betrach-
tung aller Komponenten ein einfacher Vergleich auf bestimmte Empfa¨ngerkonfigurationen
beschra¨nkt. Fu¨r Modelle mit beliebig verteilten Empfa¨ngern werden die Vertikalkompo-
nenten verglichen. Die hier gezeigten Wellenformbeispiele sind auf die maximal auftretende
Amplitude der mit der Reflektivita¨tsmethode berechneten Seismogramme normiert.
Homogenes Modell
Hier wird zuna¨chst ein homogenes Modell mit vier Empfa¨ngern, die im Radius von 1 km
um die Quelle positioniert sind, betrachtet. Die Quelle befindet sich in der Modellmitte
eines kubischen Modells mit 12 km Kantenla¨nge, dessen Modellparameter in Tabelle 6.1
aufgefu¨hrt sind. Die Quellkonfiguration und die Verteilung der Empfa¨nger ist in Abbildung
6.3 zu sehen. Zuna¨chst wird das homogene Modell in der FD-Modellierung mit einer Dis-




3,69 · 10 Hz = 54,2 m (6.4)
Die Seismogramme zeigen den Phaseneinsatz der P-Wellen sowie der danach eintreffen-
den S-Wellen, wobei die Polarita¨ten der Erwartung bezu¨glich der Herdfla¨chenorientierung
entsprechen. In Abbildung 6.4(a) zeigen sich im Wellenformvergleich deutliche Dispersi-
onseffekte der mit SOFI3D berechneten Wellenformen, die sich in einem Signal geringer
Amplitude vor den Hauptphasen sowie einer leichten Verschiebung der Wellenformen zu-
einander zeigen. Um Dispersionseffekte zu reduzieren muss die Diskretisierung weiter ver-
feinert werden. Wird der Gitterpunktabstand nun auf 20 m verringert reduziert sich die
Phasenverschiebung, wodurch sich eine bessere U¨bereinstimmung der Wellenformen ergibt.
Dies zeigt Abbildung 6.4(b). Aufgrund der deutlich gro¨ßeren Anzahl an Gitterpunkten
steigt die Rechenzeit jedoch von etwa 13 min auf 45 h.
Fu¨r weitere Rechnungen empfiehlt sich also bei eindimensionalen Modellen zuna¨chst die
Anforderungen an die Diskretisierung durch einen Vergleich mit durch die Reflektivita¨ts-
methode berechneten Seismogrammen zu untersuchen und auf Dispersionseffekte in den
Wellenformen zu achten.
Tabelle 6.3.: Modellkonfiguration zur Untersuchung von Effekten der Diskretisierung
dh in m dt in s GP (nx× ny × nz)
Modell 1 50 6 · 10−3 240× 240× 240
Modell 2 20 2 · 10−3 600× 600× 600
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Abbildung 6.3.: Quell-Empfa¨nger-Konfiguration fu¨r das homogene Modell,
φ = 60◦, δ = 80◦, Λ = 50◦.
(a) Seismogramme fu¨r ein homogenes Modell mit einer Diskretisierung von 50 m.
(b) Seismogramme fu¨r ein homogenes Modell mit einer Diskretisierung von 20 m.
Abbildung 6.4.: Seismogrammvergleich fu¨r homogene Modelle mit Diskretisierungen von
(a) 20 m und (b) 50 m.
28
6.2. Validierung der Implementierung 29
Geschichtetes Modell
Im Hinblick auf die Modellierung der Wellenausbreitung fu¨r ein bestehendes Netzwerk an
Messstationen ist die Wahl des Modellbereichs wichtig. Hier muss zwischen der Anzahl an
gewu¨nschten im Modell enthaltenen Empfa¨ngern und der Modellgro¨ße abgewogen werden.
Bei der Wahl des Modellbereiches liegt in dieser Studie das Hauptanliegen darin, einen
großen Bereich abzudecken und so mo¨glichst viele Empfa¨nger im Modell unterzubringen,
fu¨r welche die Wellenformen verglichen werden ko¨nnen.
Der Vergleich fu¨r ein tiefenabha¨ngig geschichtetes Modell mit den in Tabelle 6.2 genann-
ten realistischen Parametern und der in Abbildung 6.5 dargestellten Quell-Empfa¨nger-
Konfiguration zeigt die Auswirkung von Randeffekten auf die Wellenformen (Abbildung
6.6). Durch die Modellstruktur mit horizontaler Schichtung sind nun in der Wellenform
nach der zuerst auftretenden P-Phase durch Reflexionen an Schichtgrenzen entstandene
Wellenzu¨ge zu sehen. Fu¨r ein Modell, in dem der Modellbereich mo¨glichst klein gewa¨hlt
wurde (Abbildung 6.6(a)), zeigen sich bei allen Empfa¨ngern deutliche Effekte durch Refle-
xionen am Modellrand (Abbildung 6.6(b)). Diese sind besonders an den nahe am Modell-
rand positionierten Stationen sichtbar.
Wird der Modellbereich von 6 km × 6 km auf 10 km × 10 km vergro¨ßert (Abbildung 6.6(c)),
zeigen die Wellenformen eine deutlich bessere U¨bereinstimmung. Wegen der ho¨heren Git-
terpunktanzahl des gro¨ßeren Modells, wird die Rechnung mit 125 Kernen durchgefu¨hrt,
gegenu¨ber 24 Kernen bei dem kleineren Modell. Die Rechenzeit betra¨gt jeweils etwa 20 h.
Tabelle 6.4.: Modellkonfiguration zur Untersuchung von Randeffekten
GP (nx× ny × nz) Rand in GP
Modell 1 600× 600× 600 70
Modell 2 1000× 1000× 800 150
Um bei einer gegebenen Empfa¨ngerverteilung den Modellbereich zu wa¨hlen muss also be-
achtet werden, dass ein ausreichender Abstand zum Modellrand vorhanden ist um Randef-
fekte gering zu halten. Je na¨her sich Empfa¨nger am absorbierenden Rand befinden, desto
fru¨her und sta¨rker treten Randeffekte auf.
Abbildung 6.5.: Quell-Empfa¨nger-Konfiguration fu¨r das tiefenabha¨ngig geschichtete
Modell, φ = 33◦, δ = 41◦, Λ = −9◦.
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(a) Modell 1 (b) Wellenformen fu¨r Modell 1
(c) Modell 2 (d) Wellenformen fu¨r Modell 2




Zur Modellierung der Wellenausbreitung der mikroseismischen Ereignisse in den im Bereich
der Geothermieanlagen in der Su¨dpfalz vorliegenden komplexen geologischen Strukturen,
wird vom Landesamt fu¨r Geologie und Bergbau Rheinland-Pfalz (LGB) ein Ausschnitt
des geologischen Modells des EU-Projektes GeORG1 bereitgestellt. Darin sind gescha¨tzte
Tiefenlagen der im Modellgebiet vorhandenen geologischen Horizonte mit einer Referenzie-
rung in Gauß-Kru¨ger Koordinaten enthalten. Die Daten liegen in Form von triangulierten
Oberfla¨chen im Format der geowissenschaftlichen CAD-Software GOCAD2 vor.
7.1. Daten
Das EU-Projekt GeORG bietet durch die Zusammenstellung und Interpretation von wis-
senschaftlichen Daten aus Bohrungen, geologischen Karten und geophysikalischen Mes-
sungen sowie der Referenzierung mit Geoinformationssystemen großra¨umig Informationen
zu den Geopotenzialen im Bereich des Oberrheingrabens. Diese sind fu¨r die Planung von
Projekten zur Nutzung der tiefen Geothermie oder der CO2-Sequestrierung gedacht, sollen
aber auch fu¨r wissenschaftliche Fragestellungen zur Verfu¨gung stehen.
Die Modelldaten im Bereich Landau und Insheim entstammen zum Großteil der in den
50er-Jahren aufgezeichneten Seismiken, die zur Exploration der Erdo¨llagersta¨tten durch-
gefu¨hrt wurden. Diese wurden neu ausgewertet und so Reflexionshorizonte und Sto¨rungen
ermittelt. Außerdem wurden Informationen aus Bohrungsdaten genutzt (vgl. Abbildung
4.1(b)). Dies zielte vordergru¨ndig auf ein stimmiges großra¨umiges tektonisches und geolo-
gisches Modell, sodass die Detailtreue nicht gewa¨hrleistet ist. Die geologischen Horizonte
sind in Tabelle 7.1 aufgelistet. Dabei lassen sich durch die Seismik Horizonte bis zur Basis
der Froidefontaine-Formation gut belegen, tiefere Horizonte werden hauptsa¨chlich durch
die Ableitung der Schichttiefen aus Ma¨chtigkeitskarten und wenigen Bohrdaten konstru-
iert. Die im Modell enthaltene Kristallinoberkante ist in der Seismik nicht erkennbar und
somit weniger zuverla¨ssig (GeORG-Projektteam [2013]).
Eine U¨bersicht der geologischen Daten sowie den Verlauf der Geothermiebohrungen und
die lokalisierten mikroseismischen Ereignisse zeigt Abbildung 7.1. Außerdem wird ein digi-
tales Gela¨ndemodell gezeigt, das nicht im bereitgestellten Datensatz enthalten ist. Dieses
entstammt den frei verfu¨gbaren Daten der Shuttle Radar Topography Mission3 (SRTM).
Zur Modellerstellung werden die Horizonte der Lockergesteinsbasis, der Landau- und der
Froidefontaine-Formationen, die Basis des Keuper und des Muschelkalk sowie die Kristal-
linoberkante einbezogen. Die u¨brigen Horizonte werden aufgrund des geringen Kontrasts
1GeORG - Geopotenziale des tieferen Untergrundes im Oberrheingraben,
http://www.geopotenziale.org/
2GOCAD - Gological Object Computer Aided Design
3http://www2.jpl.nasa.gov/srtm/
31
32 7. Geologisches 3D-Strukturmodell
Tabelle 7.1.: Geologische Horizonte des Modells sowie die zugeho¨rigen Gesteinseinhei-






s vP /vS ρ in
kg
m3
- Digitales Gela¨ndemodell - 1450 490 2.96 1910
Lockergesteinsbasis 1940 974 1.99 2050
Basis Landau-Formation 3000 1560 1.92 2290
Basis Froidefontaine-Formation 3370 1765 1.91 2360
(Tertia¨rbasis) - - - -
Basis Keuper 5130 2660 1.93 2620
(Oberkante Muschelkalksalinar) - - - -
Basis Muschelkalk 4550 2430 1.87 2540
(Basis Buntsandstein) - - - -
Oberkante Kristallin 5150 2930 1.76 2620
- Verwitterungsschicht - 6000 3430 1.75 2720
Verwerfungszonen
in ihren geomechanischen Eigenschaften zu den umliegenden Schichten nicht hinzugenom-
men. Im Randbereich wird außerdem die Hauptrandverwerfung zur vertikalen Abgrenzung
der sedimenta¨ren Schichten zum kristallinen Sockel verwendet. Des weiteren wird fu¨r die
obersten 300 m des Kristallins eine Verwitterungsschicht mit erniedrigten seismischen Ge-
schwindigkeiten angenommen. Die dieser sowie den geologischen Einheiten zugeordneten
seismischen Geschwindigkeiten sind in Tabelle 7.1 zu finden. Die Geschwindigkeitswerte
werden aus den Modellen zur Lokalisierung und Herdfla¨chenanalyse (Abbildung 4.4(a)) ab-
geleitet. Ein Dichtemodell wird nach Gleichung 7.1 u¨ber empirische Relationen von Dichte
und Kompressionswellengeschwindigkeit abgescha¨tzt (Gardner et al. [1974]).
ρ = 230 · ( 10.3048 · vP )0.25 (7.1)
Abbildung 7.1.: Modellu¨bersicht mit Tiefenlagen der geologischen Horizonte und Ver-
werfungszonen (gru¨n bzw. grau), Verlauf der Geothermiebohrungen von
Landau und Insheim (dunkelblau) sowie Lage der lokalisierten mikro-
seismischen Ereignisse (rot).
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7.2. Datenanalyse mit GOCAD
Die Software GOCAD bietet umfassende Mo¨glichkeiten der Erstellung und Bearbeitung
dreidimensionaler Untergrundmodelle (Mallet [1992]). Damit sollen zuna¨chst die Daten
dargestellt und dann fu¨r die Berechnung eines Volumenmodells genutzt werden.
Da jedoch die Oberfla¨chen nur in den Bereichen definiert sind, in denen Informationen
zu geologischen Horizonten vorliegen, sind die Daten im nordwestlichen Bereich des zur
Modellierung interessanten Gebiets lu¨ckenhaft (vgl. Abbildung 7.2(a)). Die Interpolation
der fehlenden Teilstu¨cke durch GOCAD erzeugt starke Kanten und Knicke, sodass darauf
verzichtet wird. Des weiteren schließen vorhandene Oberfla¨chendaten nicht nahtlos anein-
ander an, weswegen durch die vorliegenden Daten nur fu¨r wenige Teilbereiche des Modells
Volumina in der erforderten Qualita¨t begrenzt werden (vgl. Abbildung 7.2(b)).
Eine Bearbeitung der Oberfla¨chendaten zur Nutzung innerhalb von GOCAD soll innerhalb
der Arbeit nicht stattfinden. Daher sollen die Punktdaten der triangulierten Oberfla¨chen
mit MATLAB fu¨r die Modellerstellung verwendet werden.
(a) Im Modell enthaltene geologische Hori-
zonte.
(b) Durch GOCAD berechnetes Volumenmodell
aus allen verfu¨gbaren Modelldaten.
Abbildung 7.2.: Darstellung und Datenbearbeitung in GOCAD.
7.3. Modellerstellung mit MATLAB
Zuna¨chst werden Modellgro¨ße und -bereich sowie die Diskretisierung festgelegt, wobei der
Modellmittelpunkt in Gauß-Kru¨ger-Koordinaten angegeben wird und der Quelllokation
entsprechen sollte, um Randeffekte gering zu halten. Die Modellgro¨ße in Gitterpunkten
orientiert sich an der gewu¨nschten Anzahl der im Modellbereich vorkommenden Messsta-
tionen beziehungsweise des interessanten Gebietes und ist durch Speicherplatzanforderun-
gen sowie verfu¨gbare Rechenleistung beschra¨nkt.
Darauf werden die Punktdaten des digitalen Gela¨ndemodells sowie der geologischen Hori-
zonte eingelesen. Das digitale Gela¨ndemodell kann zur Abgrenzung des geologischen Mo-
dells gegen eine Luftschicht verwendet werden, dazu mu¨ssen fu¨r den entsprechenden Be-
reich innerhalb des Modells realistische Parameter fu¨r Luft angegeben werden. Dies setzt
allerdings die Modellierung mit ra¨umlichen und zeitlichen Differentialoperatoren zweiter
Ordnung vorraus, da sonst die Stabilita¨t der Rechnung nicht gewa¨hrleistet ist. Fu¨r die
in dieser Arbeit verwendeten ra¨umlichen Operatoren 8. Ordnung kann daher keine Luft-
schicht innerhalb des Modells betrachtet werden. Da im Modellbereich Ho¨henunterschiede
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im Bereich von etwa 100 m vorliegen kann dies bei einer Diskretisierung in der Gro¨ßenord-
nung von 10 m als geringfu¨gige Fehlerquelle angesehen werden.
Die Punktdaten der geologischen Horizonte liegen in gleichma¨ßigen Absta¨nden von etwa
100 m als Dreiecksnetz vor, die des digitalen Gela¨ndemodells in einer Abtastung von 3
Bogensekunden. Es wird ein Gitter erstellt, das die horizontalen Dimensionen des Modells
in Gitterpunkten abdeckt. Fu¨r jeden Gitterpunkt wird dann der na¨chstgelegene Punkt
des digitalen Gela¨ndemodells beziehungsweise des geologischen Horizontes ermittelt. Da
die Gela¨ndeoberkante nicht in die Modellerstellung einbezogen wird, bestimmt die Ge-
la¨ndeho¨he am Modellmittelpunkt die Oberkante des Modells. Ho¨her gelegene Bereiche der
geologischen Horizonte werden auf diesen Wert gesetzt. Liegt bei den geologischen Horizon-
ten kein Datenpunkt na¨her als 300 m wird am entsprechenden Gitterpunkt kein Zahlenwert
gespeichert (Not a Number - NaN). Die Punktdaten des geologischen Modells werden dann
unabha¨ngig vom vorherigen Schritt im kompleten Datenbereich kubisch interpoliert und
auf den Modellbereich zugeschnitten. An Gitterpunkten die im ersten Schritt mit NaN
belegt werden, wird diese Information nun in das interpolierte Gitter eingebracht. Spa¨ter
wird an diesen Stellen dann der Wert des ho¨her gelegenen Horizontes eingesetzt. Bei tiefer
gelegenen Horizonten werden nach dem gleichen Schema Datenpunkte der Hauptrandver-
werfung eingebracht.
Zuletzt werden die Modelle der seismischen Geschwindigkeiten sowie der Dichte erstellt,
indem den durch die Tiefendaten der geologischen Horizonte abgegrenzten Schichten die
in Tabelle 7.1 genannten Werte zugeordnet werden.
Abbildung 7.3.: Vertikaler Schnitt durch das Modell der Kompressionswellengeschwin-





Mit den geologischen Modelldaten und den seismischen Geschwindigkeiten ko¨nnen nun
Modelle erstellt werden, innerhalb derer die Wellenausbreitung ausgewa¨hlter mikroseismi-
scher Ereignisse simuliert werden soll. Dabei werden Ereignisse verwendet, bei denen die
Ergebnisse der Lokalisierung und Herdfla¨chenanalyse im Rahmen der angewandten Me-
thoden als zuverla¨ssig betrachtet werden. Es wird jeweils ein Beben aus den Bereichen
Landau und Insheim gewa¨hlt und die Ausbreitung der Wellen bezu¨glich der zu Grunde
liegenden Untergrundstruktur untersucht.
In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Modellierung bezu¨glich der Wellenausbrei-
tung erla¨utert, wobei Rechnungen mit eindimensionalen und dreidimensionalen Geschwin-
digkeitsstrukturen verglichen werden. Danach wird anhand des Vergleichs von simulierten
und gemessenen Wellenformen untersucht, in wie weit die Ergebnisse der Lokalisierung und
der Herdfla¨chenanalyse in der Modellierung vergleichbare Zeitreihen erzeugen und welche
Effekte nicht erkla¨rt werden ko¨nnen.
Zur Untersuchung der Anforderungen an die Diskretisierung und die Wahl des Modellbe-
reiches werden zuna¨chst einige Modellierungen mit unterschiedlichen Parametern durch-
gefu¨hrt. Die Ergebnisse sind in Anhang B dargestellt.
Auswahl des Bebens
Fu¨r den Vergleich der Wellenausbreitung in eindimensionalen sowie dreidimensionalen Mo-
dellstrukturen wird zuna¨chst das zu untersuchende Beben ausgewa¨hlt. Nach der Festlegung
des Bebens und der Berechnung der Quellposition in Gauß-Kru¨ger-Koordinaten werden
die Modelle der seismischen Geschwindigkeiten und Dichte so erstellt, dass das gewa¨hlte
Ereignis horizontal in der Modellmitte liegt. Danach werden die Quelltiefe und Empfa¨n-
gerkonfigurationen bezu¨glich des Modellbereiches ermittelt und entsprechende Quell- und
Empfa¨ngerdateien erstellt. Beispiele fu¨r diese, sowie eine Steuerungsdatei mit den fu¨r die
Modellierung gewa¨hlten Parametern ist in Anhang C zu finden.
Modellerstellung
Fu¨r Modelle mit den in Tabelle 8.1 gelisteten Modellparametern wird fu¨r jeweils ein Beben
aus dem Bereich Landau und dem Bereich Insheim die Wellenausbreitung simuliert. Dabei
wird zum einen ein Modell mit einer eindimensionalen Geschwindigkeitsstruktur erstellt,
wobei die Schichtma¨chtigkeiten aus den Tiefenlagen der Horizonte des geologischen Modells
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an der Stelle des Epizentrums berechnet werden. Zum anderen wird ein dreidimensionales
Modell aus den gesamten geologischen Daten des Modellbereiches erstellt. Die Gela¨ndeho¨he






s fC in Hz M0
6000 475 5 1012
dh in m dt in s GP (nx× ny × nz) Abs. Rand in GP
8 0,5 · 10−3 1100× 1100× 1000 40
Das Modell deckt einen Bereich von 8800 m × 8800 m ab und erstreckt sich 8 km in die
Tiefe. Die Modelloberkante wird als freie Oberfla¨che gewa¨hlt, an den anderen Modell-
ra¨ndern wird ein absorbierender Rand von 320 m angesetzt. Die Wellenausbreitung wird
fu¨r 6 s simuliert und alle 0,3 s eine Momentaufnahme des Wellenfeldes gespeichert. Fu¨r
den Vergleich werden bis zu dem Zeitpunkt Momentaufnahmen herangezogen, an dem
das Wellenfeld den Randbereich des Modells erreicht. Danach treten in der Modellierung
Randeffekte auf, die das Erscheinungsbild des Wellenfeldes beeinflussen. Dies wird in der
eindimensionalen Struktur deutlich, da es sich dort um koha¨rente Phasen handelt. Bei der
dreidimensionalen Modellstruktur sind die Randeffekte in den Momentaufnahmen weniger
deutlich zu erkennen, ko¨nnen aber in den Wellenformen als Phase erho¨hter Amplitude
auftreten. Dies ist von der Modellstruktur sowie der Abstrahlcharakteristik abha¨ngig. Zur
besseren Sichtbarkeit der Phasen sind die Momentaufnahmen mit u¨berho¨hten Amplituden
dargestellt. Die Amplituden werden auf den Wert 0,1 skaliert. Durchgefu¨hrte Rechnungen
wurden mit 800 Kernen auf JUROPA gerechnet, wobei die Rechenzeit ca. 2,5 h betrug.
Empfa¨nger
Fu¨r die zum Zeitpunkt des untersuchten Bebens im Modellbereich vorhandenen Seismome-
terstationen werden wa¨hrend der Simulation an den entsprechenden Empfa¨ngerpositionen
Wellenformen fu¨r jede der 3 Komponenten gespeichert. Alle Empfa¨nger werden an der
Modelloberkannte platziert, auch wenn dadurch Informationen zu bekannten Ho¨henlagen
vernachla¨ssigt werden. Die vorliegenden geographischen Koordinaten der Seismometersta-
tionen werden in Gauß-Kru¨ger-Koordinaten umgerechnet. Hierzu wird ein Online-Tool1
genutzt, innerhalb dessen eine Helmert-Transformation mit einer Genauigkeit von 3 m an-
gewendet wird. Das Ausgangs- und Zielsystem der Transformation beschreibt Tabelle 8.2.
Tabelle 8.2.: Koordinatentransformation
Geographische Koordinaten Gauß-Kru¨ger-Abbildung im 3. Streifen
(Mittelmeridian 9◦E)
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Um korrespondierende Frequenzbereiche von gemessenen und simulierten Wellenformen
fu¨r ein- und dreidimensionale Modellstrukturen vergleichen zu ko¨nnen, mu¨ssen alle Daten
zuvor gefiltert werden. Der Ablauf der Prozessierung ist in Abschnitt 8.2.1 beschrieben.
8.1. Vergleich der Wellenausbreitung in 1-D und 3-D Struk-
turen
Im Bereich Landau ist der Untergrund stark von dreidimensionalen geologischen Struktu-
ren gepra¨gt. Dies zeigt sich vor allem bei der Betrachtung des E-W-Profils in Abbildung
8.1. Die Schollen sind bis zu 500 m gegeneinander verschoben und zur Grabenmitte in
Richtung Osten abgesenkt. So liegt im westlichen Modellbereich die Kristallinoberkante
bei etwa 2000 m Tiefe, im o¨stlichen Bereich bei 3000 m bis 3500 m. Auch bei den daru¨ber
liegenden Sedimenten ist eine Absenkung zum westlichen Modellbereich von bis zu 800 m
erkennbar. Daher ist anzunehmen, dass sich Wellen nach Westen mit einer im Mittel ho¨-
heren Geschwindigkeit ausbreiten als in o¨stliche Richtung. Das N-S-Profil zeigt, dass im
no¨rdlichen Modellbereich die tieferen Schichten um bis zu 2000 m ho¨her gelegen sind als
im Su¨den. Bei den oberfla¨chennahen Schichten ist die Schichttiefe im Norden um etwa
500 m geringer, wodurch auch in no¨rdlicher Richtung eine schnellere Wellenausbreitung zu
erwarten ist.
Abbildung 8.3 zeigt, dass im Bereich Insheim die Schollenstruktur weniger stark ausgepra¨gt
ist als im Bereich Landau. Die oberfla¨chennahen Sedimente sind im Vergleich zur Modell-
mitte zum Modellrand hin um 100 m bis 200 m ho¨her gelegen. Die tieferen Schichten sowie
die Kristallinoberkante sind bis zu 700 m gegeneinander verschoben. In Nord-Su¨d Rich-
tung sind nur geringe Abweichung der Schichttiefen von der eindimensionalen Struktur im
Bereich von wenigen hundert Metern zu sehen. Da hier die gesamte Struktur eher der ein-
dimensionalen entspricht, ist anzunehmen, dass die zeitlichen und ra¨umlichen Variationen
in der Wellenausbreitung geringer sind.
8.1.1. Landau - 21.8.2012
Die fu¨r das Beben vom 21.8.2012 bestimmte Herdfla¨chenlo¨sung zeigt geringe A¨nderun-
gen gegenu¨ber Variationen des eindimensionalen Geschwindigkeitsmodells, sodass diese
im Rahmen der verwendeten Methoden als zuverla¨ssiges Ergebnis angesehen wird. Daher
eignet sich das Beben zur Untersuchung der Auswirkungen der dreidimensionalen Unter-
grundstruktur. Die verwendeten Herdparameter des Bebens sowie Modelldaten sind in
Tabelle 8.3 aufgefu¨hrt. Das Beben wurde etwa 1500 m unterhalb der Kristallinoberkante
lokalisiert.
Tabelle 8.3.: Parameter des Bebens vom 21.8.2012
φ in ◦ δ in ◦ Λ in ◦
Herdfla¨chenparameter 21,0 67,6 -20,3
ML 1,6
Tiefe des Bebens in km 4,8
Gela¨ndeho¨he in m 145
Verfu¨gbare Stationen 16
37
38 8. Wellenausbreitung von mikroseismischen Ereignissen bei Landau und Insheim
(a) U¨bersicht des Modellbereichs (b) 1-D Strukturmodell, W-E-Profil
(c) 3-D Strukturmodell, W-E-Profil (d) 3-D Strukturmodell, N-S-Profil
Abbildung 8.1.: Modellbereich fu¨r das Beben vom 21.8.2012 mit Profilen von vP .
(a) T=2,7 s, Amax=0,14 (b) T=3,0 s, Amax=0,17 (c) T=3,3 s, Amax=0,17
(d) T=2,7 s, Amax=0,24 (e) T=3,0 s, Amax=0,38 (f) T=3,3 s, Amax=0,25
Abbildung 8.2.: Vergleich der S-Wellenausbreitung an der Oberfla¨che fu¨r 1-D (oben)
und 3-D (unten) Modellstrukturen fu¨r das Beben vom 21.8.2012.
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Die Modellierung zeigt, dass die Wellenausbreitung im Bereich Landau deutlich von der
Untergrundstruktur beeinflusst wird. Abbildung 8.2 zeigt die Ausbreitung der S-Phasen
an der Oberfla¨che zu den Zeitpunkten T mit der maximal auftretenden Amplitude Amax.
Im eindimensionalen Fall breiten sich Wellenfronten in konzentrischen Kreisen vom Epi-
zentrum aus, wobei sich die Verteilung von positiven und negativen Amplituden aus der
Abstrahlcharakteristik ergibt. Im Bereich des Vorzeichenwechsels treten geringere Ampli-
tuden auf. Durch Reflexionen innerhalb der Sedimentschichten erreichen mehrere Zyklen
von Wellenfronten die Oberfla¨che, die eine a¨hnliche Amplitude aufweisen. Im dreidimen-
sionalen Fall treffen Wellen zuerst im nordwestlichen Bereich des Modells ein, wobei hier
keine geschlossene Wellenfront mehr erkennbar ist. Die Wellenzu¨ge breiten sich in Richtung
Su¨den und Osten aus, wo auch die maximalen Amplituden auftreten. Diese sind ho¨her als
bei der Ausbreitung in der eindimensionalen Geschwindigkeitsstruktur und auf Bereiche
westlich und su¨dlich der Modellmitte beschra¨nkt.
8.1.2. Insheim - 26.1.2013
Die Herdfla¨chenlo¨sung fu¨r das Beben vom 26.1.2013 ist durch u¨ber 100 Beobachtungen be-
legt und eignet sich daher besonders fu¨r einen Vergleich der Wellenformen. Die Parameter
des Bebens sind in Tabelle 8.4 aufgefu¨hrt.
Tabelle 8.4.: Parameter des Bebens vom 26.1.2013
φ in ◦ δ in ◦ Λ in ◦
Herdfla¨chenparameter 31,1 46,0 -26,7
ML 1,8
Tiefe des Bebens in km 4,05
Gela¨ndeho¨he in m 155
Verfu¨gbare Stationen 19
Die Modellierung zeigt, dass hier die Wellenausbreitung an der Oberfla¨che im dreidimen-
sionalen Fall der Ausbreitung im eindimensionalen Fall a¨hnlicher ist als im Bereich Landau.
In Abbildung 8.4 ist die Ausbreitung der S-Phasen fu¨r beide Modelle zu sehen. Zu Beginn
der Wellenausbreitung an der Oberfla¨che sind auch im Modell mit der dreidimensiona-
len Struktur klare Wellenfronten zu erkennen, die sich mit der Zeit zunehmend auflo¨sen.
Im su¨dlichen Modellgebiet sind im Bereich des Vorzeichenwechsels großfla¨chiger niedrige
Amplituden zu beobachten als im Modell der eindimensionalen Struktur.
8.1.3. Fazit
Der Vergleich der Momentaufnahmen des Wellenfeldes fu¨r eindimensionale und dreidi-
mensionale Modellstrukturen zeigt, dass die Wellenausbreitung maßgeblich von der geo-
logischen Struktur des Untergrundes beeinflusst wird. Sie ist neben der Abstrahlcharak-
teristik auch verantwortlich fu¨r die ra¨umliche Verteilung maximaler Amplituden. Daher
spielen bei der Analyse von maximal auftretenden Bodenschwinggeschwindigkeiten Struk-
tureffekte eine wichtige Rolle.
Die Abweichung der realen Struktur von einer eindimensionalen Na¨herung ist insbesondere
im Bereich Landau deutlich.
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(a) U¨bersicht des Modellbereichs (b) 1-D Strukturmodell, W-E-Profil
(c) 3-D Strukturmodell, W-E-Profil (d) 3-D Strukturmodell, N-S-Profil
Abbildung 8.3.: Modellbereich fu¨r das Beben vom 26.1.2013 mit Profilen von vP .
(a) T=2,7 s, Amax=0,30 (b) T=3,0 s, Amax=0,29 (c) T=3,3 s, Amax=0,25
(d) T=2,7 s, Amax=0,44 (e) T=3,0 s, Amax=0,40 (f) T=3,3 s, Amax=0,29
Abbildung 8.4.: Vergleich der S-Wellenausbreitung an der Oberfla¨che fu¨r 1-D (oben)
und 3-D (unten) Modellstrukturen fu¨r das Beben vom 26.1.2013.
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8.2. Vergleich von modellierten mit gemessenen Daten
Die im Folgenden gezeigten Wellenformen sind auf den Wert der maximalen Amplitude
der gemessenen Daten auf den Horizontalkomponenten normiert. Die simulierten Daten
werden außerdem noch mit dem Faktor 23 skaliert, da das verwendete seismische Moment
von M0 = 10
12 fu¨r einen Vergleich zu große Amplituden erzeugt. Die Skalierung erfolgt
anhand der Amplitude der P-Phasen. Trotz unterschiedlicher Lokalmagnituden der beiden
Beben zeigt der gleiche Skalierungsfaktor eine gute U¨bereinstimmung der Amplituden der
Wellenformen beider Beben mit den gemessenen Daten.
Da zur Analyse Stationen in Absta¨nden von unter 5 km verwendet werden, ist wenig Rau-
schen in den Wellenformen sichtbar. Mit geringerer Magnitude der Beben nimmt das Rau-
schen im Vergleich zu den Signalamplituden zu. Die gemessenen und simulierten Wellen-
formen zeigen durch die zu Grunde liegenden Strukturen mit vielen Schichtgrenzen und
Verwerfungszonen eine komplexe Charakteristik, innerhalb welcher die Hauptphasen der
P- und S-Wellen meist deutlich erkennbar sind.
Der Datenvergleich von der Ersteinsatzzeiten der Phasen zeigt, dass die P-Phasen zeitlich
u¨bereinstimmende Einsa¨tze aufweisen. Die S-Phasen treffen in der Regel in den model-
lierten Daten zu fru¨h ein. Ein gro¨ßeres zeitliches Residuum der S-Phasen zeigen auch die
Ergebnisse der Lokalisierung. Zum besseren Vergleich der Wellenformen werden daher die
in Tabelle 7.1 gelisteten Scherwellengeschwindigkeiten um 3% reduziert. Dies wirkt sich auf
die Ankunftszeit aller Phasen außer des P-Ersteinsatzes aus, sowie geringfu¨gig auf die Am-
plituden. Damit liegt die niedrigste Geschwindigkeit im Modellbereich bei vmin = 475
m
s .
Dies stimmt mit der Diskretisierungsanforderung (Gleichung 3.6) u¨berein.
Die in die Herdfla¨chenanalyse eingehenden Ersteinsatzpolarita¨ten der P- und S-Phasen
zeigen beim Vergleich der P-Phasen eine gute U¨bereinstimmung. Bei den S-Phasen treten
gro¨ßere Differenzen auf, wobei die Polarita¨ten auf den N- und E-Komponenten in den
simulierten Daten mit den gemessenen oft nicht u¨bereinstimmen. Durch die komplexe
Wellenform, sowie die durch das Filtern auftretende Phasenverschiebung ist der Ersteinsatz
teilweise auch nur schwer erkennbar.
Amplitudenverha¨ltnisse der Phasen auf den drei Komponenten dienen hier als Anhalts-
punkte fu¨r die Unterschiede von Effekten der Abstrahlcharakteristik sowie der Untergrund-
struktur. Des Weiteren wird das Auftreten von Phasen auf den jeweiligen Komponenten
untersucht. U¨blicherweise treten P-Phasen am deutlichsten auf der Z-Komponente und
S-Phasen auf den Horizontalkomponenten auf. In den gemessenen Daten zeigen sich oft
S-Phasen auf der Vertikalkomponente, sowie weniger ha¨ufig deutliche P-Phasen auf den
Horizontalkomponenten. In der Analyse der Wellenformen kann keine Richtungs- oder
Entfernungsabha¨ngigkeit der Vergleichspunkte sowie der beobachteten Effekte ermittelt
werden.
8.2.1. Prozessierung
Um die mit unterschiedlichen Seismometern aufgezeichneten Daten vergleichen zu ko¨nnen
wurden alle gemessenen Daten restituiert und auf die in Abschnitt 4.2.1 beschriebene Weise
prozessiert. Nach Entfernung von Trend, Mittelwert und der Instrumentenantwort wurden
die gemessenen Daten gefiltert und durch die Simulation eines Seismometers mit einer
nominellen Eigenperiode von 1 s in ihrem Frequenzgang angeglichen. Diese Prozessierung
wird auch auf die modellierten Daten angewendet. Das Vorgehen stellt Abbildung 8.5 dar.
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Modellierte Daten in MATLAB-Structures schreiben
Taper auf modellierte Daten anwenden
Instrumentenantwort auf modellierte Daten anwenden
Alle Daten resamplen
Alle Daten tapern
Alle Daten mit Tiefpassfilter der Ordnung 1 bei 8 Hz filtern
Alle Daten mit Bandpassfilter der Ordnung 4 von 1-9 Hz filtern
Abbildung 8.5.: Prozessierungsablauf der modellierten und gemessenen Daten.
Die modellierten Daten werden, ebenso wie die gemessenen, in Form von MATLAB-
Structures gehandhabt. Zuna¨chst wird auf die modellierten Daten ein Taper mit einem
Kosinus-Fenster mit einem Radius von 0,25 angewendet, um das Seismogrammende auf
Null zu setzen. Durch die Anwendung der Instrumentenantwort eines nominellen 1 s Ge-
ra¨tes wird der gleiche Frequenzgang, den auch die gemessenen Daten aufweisen, simuliert,
sodass die Datensa¨tze diesbezu¨glich vergleichbar sind. Dann werden alle Daten auf die
gleiche Abtastrate gesampelt, was die Handhabung der Wellenformen vereinfacht.
Des Weiteren werden die Daten gefiltert um vergleichbare Frequenzbereiche zu erhalten.
Dabei wird zuna¨chst ein Tiefpassfilter der Ordnung 1 mit einer Eckfrequenz von 8 Hz
angewendet, um hohe Frequenzen zu unterdru¨cken. Dies ist no¨tig da Frequenzen gro¨ßer
10 Hz in den gemessenen Daten auftreten. Danach wird ein Bandpassfilter der Ordnung
4 mit Eckfrequenzen von 1 Hz und 9 Hz angewandt, um den Frequenzbereich nochmals
einzuschra¨nken. Bei der Anwendung der Filter muss entweder eine Phasenverschiebung
oder bei der Verwendung eines phasenfreien Filters das Auftreten akausaler Signalanteile
in Kauf genommen werden.
8.2.2. Landau - 21.8.2012
Der Vergleich fu¨r die untersuchten Stationen des Bebens vom 21.8.2012 im Bereich Landau
zeigt, dass sowohl mit der eindimensionalen, als auch mit der dreidimensionalen Modell-
struktur den gemessenen Daten a¨hnliche Wellenformen erzeugt werden ko¨nnen. Durch die
3-D Struktur ko¨nnen einige Eigenschaften der Wellenformen besser rekonstruiert werden.
Anhand der Stationen TMO53, TMO61 und TMO64 des KABBA-Netzwerkes werden hier
die wichtigsten Aspekte des Vergleichs aufgezeigt.
Tabelle 8.5.: Stationsparameter vom 21.8.2012 (Bei der Station TMO64 handelt es sich
um eine Bohrlochstation)
TMO53 TMO61 TMO64
Entfernung in km 2,6 0,4 3,2
Lage su¨dlich o¨stlich su¨dwestlich
Ho¨he in m 171 142 177 (-70)
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Abbildung 8.6 zeigt fu¨r diese Stationen die gemessenen Daten sowie die modellierten Daten
fu¨r die eindimensionale und dreidimensionale Modellstruktur.
Station TMO53
Bei Station TMO53 ist in den gemessenen Daten geringes Rauschen und klare Phasen auf
allen Komponenten erkennbar. Die S-Phase auf der N-Komponente hat dabei die geringste
Amplitude. Auf der Z-Komponente tritt bei 3 s ein etwa 1 s andauerndes Signal auf, welches
das Eintreffen der S-Phase darstellt.
Die modellierten Daten zeigen auf der Z-Komponente den Einsatz der P-Phase, gefolgt von
Signalen deutlich geringerer Amplitude bei der eindimensionalen Struktur, beziehungsweise
Signalen mit ho¨heren Amplituden bei der dreidimensionalen Struktur. Keines der model-
lierten Seismogramme zeigt die S-Phase auf der Z-Komponente, welche in den gemessenen
Daten zu sehen ist. Die S-Phasen auf den Horizontalkomponenten haben in den simulier-
ten Daten ein a¨hnliches Verha¨ltnis wie in den gemessenen, im Verha¨ltnis zur P-Phase ist
ihre Amplitude zu groß. Die simulierten Wellenformen sind der gemessenen besonders auf
der E-Komponente a¨hnlich, auf der N-Komponente weniger. Auf dieser tritt bei der 3-D
Struktur eine Phase großer Amplitude bei 5 s auf, die in der 1-D Struktur nicht zu beob-
achten ist. Da keine vergleichbare Phase in den anderen Wellenformen auftritt, ko¨nnte es
sich hierbei um eine Randreflexion handeln.
Station TMO61
In den gemessenen Wellenformen sind die P- und S-Phasen deutlich zu erkennen, wobei die
S-Phase mit ho¨herer Amplitude als die P-Phase auch auf der Z-Komponente auftritt. Die
S-Phase zeigt auf der N-Komponente eine gro¨ßere Amplitude als auf der E-Komponente.
In den modellierten Daten ist die Amplitude der S-Phase auf der N-Komponente deut-
lich gro¨ßer als die der Phasen auf den anderen Komponenten. Das Amplitudenverha¨ltnis
stimmt in den modellierten Daten nicht mit den gemessenen u¨berein. Durch die dreidimen-
sionale Struktur weist die S-Phase auf der E-Komponente eine ho¨here Amplitude auf als in
der eindimensionalen Struktur. Insgesamt sind die Wellenformen fu¨r die 3-D Struktur den
gemessenen Daten a¨hnlicher, die auf der Z-Komponente auftretende S-Phase kann auch
hier nicht erzeugt werden.
Station TMO64
Hier treten in den gemessenen Daten auf der Z-Komponente nach dem P-Phaseneinsatz
u¨ber den gesamten dargestellten Zeitraum Phasen a¨hnlicher Amplitude auf. Die P-Phase
ist auch deutlich auf den Horizontalkomponenten zu sehen. In den simulierten Daten sind
auf der Z-Komponente Signale zu sehen, deren Amplitude u¨ber der Amplitude der P-Phase
liegt. Sie zeigen aber eine a¨hliche Wellenform wie in den gemessenen Daten.
Die Wellenform des Signals auf der N-Komponente kann durch die 3-D Struktur besser
nachvollzogen werden. Die Amplituden der S-Phasen in den modellierten Daten sind auch
hier deutlich zu groß, wobei diese in der dreidimensionalen Struktur geringer sind als in
der eindimensionalen. In den modellierten Daten der 1-D Struktur tritt auf den Horizon-
talkomponenten bei 5 s ein Signal auf, bei dem es sich um eine Randreflexion handeln
ko¨nnte.
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(a) Stationsu¨bersicht (b) Wellenformen der Station TMO61
(c) Wellenformen der Station TMO64 (d) Wellenformen der Station TMO53
Abbildung 8.6.: Vergleich der Wellenformen an den Stationen TMO53, TMO61 und
TMO64 fu¨r das Beben vom 21.8.2012, gemessene Daten (blau), mo-
dellierte Daten in einer 1-D (schwarz) und 3-D (rot) Modellstruktur.
8.2.3. Insheim - 26.1.2013
Fu¨r das Beben in Insheim vom 26.1.2013 eignen sich Daten der Stationen INS5, INS7 und
TMO53 fu¨r einen Vergleich, da an diesen modellierte und gemessene Wellenformen gut
vergleichbare Charakteristika aufweisen.
Tabelle 8.6.: Stationsparameter vom 26.1.2013
INS5 INS7 TMO53
Entfernung in km 4,6 3,9 3,0
Lage su¨do¨stlich o¨stlich westlich
Ho¨he in m 129 158 171
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Station INS5
Bei der Station INS5 ko¨nnen durch die simulierten Daten die gemessenen Daten in ihrer
Form gut reproduziert werden. Die Amplitudenverha¨ltnisse unter Beru¨cksichtigung der
dreidimensionalen Struktur sind den gemessenen a¨hnlicher, als die der eindimensionalen
Struktur. In der eindimensionalen Struktur ist die Amplitude der S-Phasen deutlich zu
hoch. Die P-Phase zeigt in den modellierten Daten eine zu geringe Amplitude und wird von
einer Phase ho¨herer Amplitude gefolgt, die in den gemessenen Daten nicht vorzufinden ist.
Auf der E-Komponente weisen die S-Phasen in den modellierten Daten mehr Reflexionen
auf, als in den gemessenen Daten zu sehen ist.
Station INS7
Hier tritt sowohl in den gemessenen, als auch in den simulierten Daten die P-Phase auf
der Z-Komponente mit der gro¨ßten Amplitude auf, wobei die Wellenform bis auf die in
den gemessenen Daten auftretende S-Phase gut nachvollzogen werden kann. Die S-Phasen
in den modellierten Daten stimmen in Amplitude und Form wenig mit den gemessenen
u¨berein.
Station TMO53
Auf der Z-Komponente tritt an dieser Station die P-Phase gefolgt von mehreren Phasen
gleicher Amplitude auf, die S-Phase mit geringerer Amplitude. Die in der dreidimensio-
nalen Struktur simulierten Daten zeigen auf der Z-Komponente die S-Phase mit ho¨herer
Amplitude als die P-Phase, was in der eindimensionalen Struktur nicht auftritt. Auf den
Horizontalkomponenten zeigen die S-Phasen ebenfalls gro¨ßere Amplituden als in der ein-
dimensionalen Struktur. Durch die 3-D Struktur entstehen mehr und sta¨rkere Reflexionen.
8.2.4. Fazit
Aus dem Wellenformvergleich lassen sich folgende Schlussfolgerungen ziehen:
Generell kann durch die Modellierung mit einer dreidimensionalen Modellstruktur eine bes-
sere U¨bereinstimmung der berechneten Wellenformen mit den gemessenen erreicht werden
als mit einer eindimensionalen Modellstruktur. Durch die komplexere Struktur treten in
den Daten der dreidimensionalen Struktur mehr Phasen auf als innerhalb der eindimen-
sionalen Struktur, was in den meisten Fa¨llen den beobachteten Daten besser entspricht.
Die Amplitudenverha¨ltnisse der S-Phasen auf den Horizontalkomponenten stimmen sowohl
in den Daten der eindimensionalen als auch in denen der dreidimensionalen Struktur oft
nicht mit den gemessenen Daten u¨berein. Dabei treten auch Unterschiede zwischen der
eindimensionalen und dreidimensionalen Struktur auf. Dies ist auf Ungenauigkeiten der
Herdfla¨chenbestimmung zuru¨ckzufu¨hren. Auffa¨llig ist auch, dass die S-Phasen im Vergleich
zu den P-Phasen zu große Amplituden aufweisen. Daraus la¨sst sich schließen, dass fu¨r
weitere Untersuchungen eine Einbeziehung von Da¨mpfung anzustreben ist, da Scherwellen
im Untergrund sta¨rker geda¨mpft werden als Kompressionswellen.
In den gemessenen Daten ist die S-Phase auf der Z-Komponente weitaus ha¨ufiger zu be-
obachten als in den modellierten Daten. Die S-Phasen zeigen dabei auch ein la¨ngeres
Auftreten mit gleicher Amplitude. Einzelne Phasen wie in den modellierten Daten sind
nur bei der Bohrlochstation TMO64 zu beobachten. Dies ko¨nnte darauf hindeuten, das
S-Phasen auf der Z-Komponente durch Topographie mitverursacht werden.
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Es treten abha¨ngig von Abstrahlcharakteristik und Untergrundstruktur an manchen Sta-
tionen in den modellierten Daten Randphasen auf (beispielsweise an der Station TMO53
bei dem Beben vom 21.8.2012). Diese lassen sich identifizieren, wenn sie trotz ihrer hohen
Amplitude weder dem P- noch dem S-Ersteinsatz zugeordnet werden ko¨nnen.
(a) Stationsu¨bersicht (b) Wellenformen der Station INS7
(c) Wellenformen der Station TMO53 (d) Wellenformen der Station INS5
Abbildung 8.7.: Vergleich der Wellenformen an den Stationen INS5, INS7 und TMO53
fu¨r das Beben vom 26.1.2013, gemessene Daten (blau), modellierte Da-
ten in einer 1-D (schwarz) und 3-D (rot) Modellstruktur.
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Die Modellierung in eindimensionalen und dreidimensionalen Strukturen zeigt, dass cha-
rakteristische Eigenschaften von gemessenen Wellenformen in engem Zusammenhang mit
der Untergrundstruktur stehen. Ein weiterer wichtiger Faktor sind auch die zuvor ermit-
telten Herdparameter. Diese ko¨nnen bezu¨glich der dreidimensionalen Untergrundstruktur
ermittelt werden, wenn eine gewisse Modellgenauigkeit vorliegt. Die hier vorliegenden ge-
scha¨tzten Tiefenlagen sind fu¨r eine Verbesserung der Ergebnisse der Analyse in eindimen-
sionalen Modellen nicht ausreichend. Eine Methode zur Lokalisierung in dreidimensionalen
Modellen ist beispielsweise die Time-Reversal-Imaging Methode (Larmat et al. [2006]). Da-
bei wird durch die Ru¨ckpropagation der Wellenfelder in den Untergrund das Beben am
Ort maximaler Koha¨renz der Wellenfelder lokalisiert. Diese Methode wurde von Horst-
mann et al. [2013] zur Lokalisierung schwacher Erdbeben an der San Andreas Verwerfung
erfolgreich angewendet. Dabei ist neben einer hohen Modellgenauigkeit auch eine große
Zahl an Einzelrechnungen no¨tig.
Auf der Grundlage einer 3-D Lokalisierung ko¨nnte dann eine Momententensorinversion
innerhalb der 3-D Struktur durchgefu¨hrt werden. Auch dafu¨r sind viele Einzelrechnungen
erforderlich. Sind die Quellparameter innerhalb des 3-D Modelles besser abgescha¨tzt, kann
mo¨glicherweise eine gemeinsame Inversion von Quellparametern und Modell durchgefu¨hrt
werden.
Herdparameter
Die Verteilung der maximalen Amplituden der Bodenbewegung wird sowohl von der Ab-
strahlcharakteristik als auch von der Untergrundstruktur bestimmt. Ein erster Schritt zur
Verbesserung der Modellierungsergebnisse wa¨re also zuna¨chst die Lokalisierung und Herd-
fla¨chenanalyse bezu¨glich der dreidimensionalen Modellstruktur.
Den Einfluss der Herdfla¨chenlo¨sung und der Herdtiefe im Modell wird durch drei Bei-
spielrechnungen untersucht, in denen die Herdparameter nach Tabelle 9.1 variiert werden.
Abbildung 9.1 zeigt die Auswirkungen der vera¨nderten Parameter.
Tabelle 9.1.: A¨nderung der Herdparameter
Tiefe in m φ in ◦ δ in ◦ Λ in ◦
Beispiel HFL1 +200 0 0 +10
Beispiel HFL2 -200 0 0 -10
Beispiel HFL3 0 +20 0 0
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(a) Wellenformen der Station TMO53. (b) Wellenformen der Station TMO64.
Abbildung 9.1.: Vergleich der Wellenformen fu¨r unterschiedliche Herdfla¨chenparameter.
Die A¨nderung der Herdtiefe um 200 m hat keinen sichtbaren Einfluss auf die Amplituden
der Wellenformen. Die Variation der Herdfla¨chenparameter wirkt sich deutlich auf die
Amplitudenverha¨ltnisse aus. Dies zeigt sich konkret an den Amplituden der S-Phasen auf
den Horizontalkomponenten.
Frequenzbereich
Ein weiterer Schritt zur Verbesserung der Modellierungsergebnisse ist die Erweiterung des
verwendeten Frequenzbereiches. Abbildung 9.2 zeigt, dass fu¨r einen gro¨ßeren Frequenz-
bereich ho¨here Amplituden in den Wellenformen auftreten, also mehr Energie durch die
Quelle eingebracht wird. Die Erweiterung des Frequenzbereiches erfordert daher auch die
Anpassung eines Da¨mpfungsmodelles. Damit ko¨nnen letztendlich auch die Magnituden,
bzw. das seismische Moment der Beben besser abgescha¨tzt werden.
Durch die Verwendung eines gro¨ßeren Frequenzbereiches wird das Modell feiner aufge-
lo¨st, damit ist also auch eine ho¨here Modellgenauigkeit von No¨ten. Tabelle 9.2 zeigt, dass
bei 5 Hz das Modell bei der kleinsten Wellenla¨nge schon genauer abgetastet ist, als die
Stu¨tzpunkte der Modelldaten voneinander entfernt sind. Daher ist die Verwendung ho¨he-
rer Frequenzen fu¨r die Modellierung hier mit steigenden Unsicherheiten verbunden. Zur
Inversion der Herdparameter sollten daher zuna¨chst niedrigere Frequenzen verwendet wer-
den, wobei dort in den gemessenen Daten das Verha¨ltnis von Signal zu Rauschen immer
schwa¨cher wird.
Tabelle 9.2.: Wellenla¨ngen
fC λmin(vmin = 450
m
s ) in m λmax(vmax = 6000
m
s ) in m
2 Hz 225 3000
5 Hz 90 1200
8 Hz 56,25 750
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Abbildung 9.2.: Vergleich der Wellenformen an der Station TMO64 fu¨r unterschiedliche
Frequenzbereiche.
Die Untersuchung der Verteilung der in den Wellenformen auftretenden maximalen Am-
plituden ergibt, dass die dreidimensionale Struktur eine der gemessenen Daten a¨hnlichere
Verteilung erzeugt als die eindimensionale Struktur. Dabei sind maximale Amplituden
su¨dlich und no¨rdlich des Epizentrums erkennbar. Dies ist allerdings nur zu beobachten,
wenn in den beobachteten Daten ein Frequenzbereich von 0-4 Hz untersucht wird. Bei
ho¨heren Frequenzen ist die Verteilung der maximalen Amplituden an der Oberfla¨che auf
einen Bereich im Nordosten des Modells konzentriert. Dies ko¨nnte durch den Einfluss der
Topographie auf hochfrequente Anteile des Wellenfeldes zu erkla¨ren sein.
Da¨mpfung
Um ein realistisches Da¨mpfungsmodell fu¨r einen Frequenzbereich von 0-10 Hz zu erstellen,
sollten Datenwerte erhoben werden, da in diesem Bereich die Parameter frequenzabha¨ngig
sind (Aki und Richards [1980]). Die Annahme eines Modells mit empirischen Relationen
fu¨r die Qualita¨tsfaktoren (QP = vP /19, QS = vS/11) ergibt in der Modellierung um etwa
10-20% reduzierte Amplituden. Dies kann noch nicht die beobachteten Amplitudenunter-
schiede erkla¨ren. Nach Furumura et al. [2011] ist neben der Da¨mpfung auch die Streuung
an Heterogenita¨ten im Untergrund fu¨r verringerte Amplituden verantwortlich.
Auf Grundlage der durchgefu¨hrten Untersuchungen bieten sich zahlreiche Mo¨glichkeiten




Im Rahmen der vorliegenden Masterarbeit wurde die Wellenfeldsimulation mikroseismi-
scher Ereignisse im Bereich des no¨rdlichen Oberrheingrabens durchgefu¨hrt. Dafu¨r wurden
Ergebnisse der Lokalisierung und Herdfla¨chenanalyse der im Umfeld der Geothermieanla-
gen Landau in der Pfalz und Insheim aufgetretenen Seismizita¨t verwendet. Diese wurden im
Rahmen des MAGS-Projekts unter Verwendung tiefenabha¨ngiger Geschwindigkeitsmodelle
ermittelt (Kapitel 4). Die Herdparameter dienten der Beschreibung der Quellen im Mo-
dellbereich. Weitere zur Modellierung verwendete Parameter sind in Kapitel 5 aufgefu¨hrt.
Dabei wurde zur Untersuchung der Wellenausbreitung der Ereignisse ein Frequenzbereich
von 0-10 Hz gewa¨hlt. Die Beben wurden im Modell als Punktquelle betrachtet.
Die Momententensorquelle wurde, wie in Kapitel 6 beschrieben, in den Code SOFI3D im-
plementiert. Anhand von Seismogrammvergleichen mit durch die Reflektivita¨tsmethode
berechneten Wellenformen konnte die korrekte Implementierung u¨berpru¨ft werden. Dabei
zeigten sich Unterschiede in den Wellenformen, wenn den Diskretisierungsanforderungen
nicht genu¨gt wurde. Außerdem konnte das Auftreten von Randreflexionen festgestellt wer-
den, wenn Stationen zu nahe am Modellrand positioniert wurden. Weitere Untersuchun-
gen ergaben, dass diese in ihrer Amplitude nur durch ein Vergro¨ßern des Modellbereichs
abgeschwa¨cht werden ko¨nnen. Sie treten abha¨ngig von Modellstruktur und Abstrahlcha-
rakteristik nur an einzelnen Empfa¨ngern auf.
Zur Erstellung eines Untergrundmodells unter Beru¨cksichtigung der im Modellgebiet vor-
handenen komplexen Strukturen, wurden geologische Daten aus dem GeORG-Projekt ver-
wendet (Kapitel 7). Elastische Parameter wurden aus den tiefenabha¨ngigen Geschwindig-
keitsmodellen abgeleitet. Die Modelldaten zeigen, dass insbesondere im Bereich Landau die
Untergrundstruktur deutlich von der, zur Ermittlung der Herdparameter verwendeten, ein-
dimensionalen Na¨herung abweicht. Im Bereich Insheim sind die Abweichungen der realen
Untergrundstruktur von einem eindimensionalen Modell geringer. Die im Modellbereich
vorhandene Topographie musste aufgrund der Instabilita¨t bei der Rechnung mit ra¨um-
lichen FD-Operatoren 8. Ordnung vernachla¨ssigt werden. Sie kann das Erscheinungsbild
der Wellenform beeinflussen, ist jedoch innerhalb des Oberrheingrabens wenig ausgepra¨gt.
Fu¨r die Einbeziehung der Topographie ist die Verwendung von Operatoren 2. Ordnung und
somit eine feinere Diskretisierung notwendig, sodass fu¨r die Untersuchung ihrer Einflu¨sse
kleinere Modellbereiche betrachtet werden mu¨ssen.
Der Vergleich der Wellenausbreitung an der Oberfla¨che zeigt, dass die Untergrundstruk-
tur neben der Abstrahlcharakteristik des Bebens ein wichtiger Faktor fu¨r das ra¨umliche
und zeitliche Auftreten von maximalen Amplituden in den Wellenformen ist. Dies ergab
sich auch in einem Vergleich der Wellenformen. Unter Einbeziehung der dreidimensio-
nalen Strukturen konnten dabei den gemessenen Daten a¨hnlichere Wellenformen erzeugt
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werden, als bei der Verwendung eines eindimensionalen Strukturmodells. Die Abweichung
der in den modellierten Daten beobachteten Amplitudenverha¨ltnisse zu den gemessenen
ergibt sich zum einen aus Unsicherheiten der bestimmten Herdfla¨chenlo¨sungen. Zum an-
deren spielen Da¨mpfungseigenschaften des Untergrunds eine wichtige Rolle. Diese sollten
fu¨r weitere Untersuchungen einbezogen werden. Modellierte Daten ko¨nnen dann auch zur
Abscha¨tzung des seismischen Moments der Beben verwendet werden.
Eine Lokalisierung und Herdfla¨chenanalyse innerhalb der dreidimensionalen Modellstruk-
tur erfordert die Anwendung noch wenig gebra¨uchlicher Methoden. Bei der vorliegenden
Modellgenauigkeit ist dabei eine Verbesserung der zuvor ermittelten Ergebnisse nicht zu
erwarten. Die Erweiterung des untersuchten Frequenzbereichs ist durch die Qualita¨t der
geologischen Modelldaten ebenfalls begeschra¨nkt.
Die Implementierung der Erdbebenquelle in SOFI3D bietet eine Vielzahl an Mo¨glichkei-
ten zur Modellierung der Wellenausbreitung von Erdbeben in heterogenen Untergrund-
strukturen. Durch die Untersuchung mikroseismischer Ereignisse mit Bruchfla¨chen in der
Gro¨ßenordnung der Diskretisierung war hier die Betrachtung der Beben als Punktquelle
mo¨glich. Durch zugrunde liegende elastische Parameter und den gewa¨hlten Frequenzbe-
reich ist die Diskretisierung des Modells vorgegeben, sodass auch die Wahl der Modellgro¨ße
eingeschra¨nkt ist. Aufgrund der niedrigen seismischen Geschwindigkeiten der oberfla¨chen-
nahen Sedimente im Bereich des Oberrheingrabens war eine feine Diskretisierung des Mo-
dells erforderlich. Die in SOFI3D verwendeten kartesischen Koordinaten eignen sich nicht
zur Modellierung der Wellenausbreitung in Bereichen, in denen die Kru¨mmung der Erd-
oberfla¨che signifikant ist. Fu¨r weitere Studien ist die Untersuchung der Auswirkung von
Topographie auf die gemessenen Wellenformen naheliegend.
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A. Hard- und Software
Hardware:
• Personal Computer Betriebssystem Linux 3.1.10-1-29-desktop, openSUSE 12.1 (x86 64)
• InstitutsCluster 2 (IC2) des Steinbuch Centre for Computing (SCC) des KIT
• Ju¨lich Research on Petaflop Architectures (JuRoPA) des Ju¨lich Supercomputing
Centre
Software:




• MATLAB (7.13.0.564 (R2011b))
Externe Funktionen:
– KaSP-Toolbox
– MAGS PLOT map earthquakes.m




– write json file.m
– write receiver file.m
– write source file.m
– write geological mod3D.m
– compare traces stations.m




Tabelle B.1.: A¨nderung der Modellparameter zum Vergleich der Diskretisierung
dh in m dt in s GP (nx× ny × nz) Abs. Rand in GP
Modell 1 12 0,5 · 10−3 600× 600× 600 30
Modell 2 9 0,5 · 10−3 800× 800× 800 40
Modell 3 6 0,5 · 10−3 1200× 1200× 1200 60
Tabelle B.2.: A¨nderung der Modellparameter zum Vergleich der Modellgro¨ße
dh in m dt in s GP (nx× ny × nz) Abs. Rand in GP
Modell 1 9 0,5 · 10−3 880× 880× 880 40
Modell 2 9 0,5 · 10−3 800× 800× 800 40
Modell 3 9 0,5 · 10−3 720× 720× 720 40
Abbildung B.1.: Quell-Empfa¨nger-Konfiguration der Diskretisierungsstudie,
φ = 21,0◦, δ = 67,6◦, Λ = −20,3◦, bzw. φ = 20◦, δ = 70◦, Λ = −20◦.
62
B. Diskretisierungsstudie 63
(a) 1-D Diskretisierungsvergleich nach Tabelle B.1 (b) 1-D Vergleich der Modellgro¨ße nach Tabelle
B.2
Abbildung B.2.: Vergleich der Diskretisierung und Modellgro¨ße in einer 1-D Struktur
fu¨r die in Abb. B.1 zuerst genannten Herdfla¨chenparameter. Wellen-
formen aus REFMET (blau), sowie fu¨r Modell 1 (schwarz), Modell 2
(rot) und Modell 3 (gru¨n) werden normiert auf die maximal auftretende
Amplitude auf der Z-Komponente dargestellt. Randreflexionen zeigen
sich deutlich auf der N-Komponente der Empfa¨nger 1 und 2.
(a) 1-D Diskretisierungsvergleich nach Tabelle B.1 (b) 3-D Diskretisierungsvergleich nach Tabelle B.1
Abbildung B.3.: Diskretisierungsvergleich fu¨r 1-D und 3-D Modellstrukturen fu¨r die in
Abb. B.1 zuletzt genannten Herdfla¨chenparameter. Wellenformen fu¨r
Modell 1 (schwarz), Modell 2 (rot) und Modell 3 (gru¨n) werden nor-
miert auf die maximal auftretende Amplitude auf der Z-Komponente
dargestellt. Im Vergleich zu Abb. B.2 sind keine Randreflexionen mehr
erkennbar. Die leicht vera¨nderten Herdfla¨chenparameter haben deutli-










* Source excitation using Moment tensor for simulation of earthquakes
*----------------------------------------------------------------------*/
#include "fd.h"
void eqsource(int nt, float *** sxx, float *** syy, float *** szz,
float *** sxy, float *** syz, float *** sxz,
float ** srcpos_loc, float ** signals, int nsrc, int * stype,
float amon, float str, float dip, float rake){
extern int MYID, NT;
extern float DT, DX, DY, DZ;
int i, j, k, l, m;
float amp, scale_amp;;
float m11, m12, m13, m22, m23, m33;
/* adding source wavelet to stress components















































# JSON PARAMETER FILE FOR SOFI3D
#-----------------------------------------------------------------
# description: example of json input file
#
{











"FD order" : "comment",
"FDORDER" : "8",
"FDCOEFF" : "2",
"fdcoeff values: Taylor=1, Holberg=2" : "comment",





"source shape values: ricker=1;fumue=2;from_file=3;SIN**3=4" : "comment",
"SIGNAL_FILE" : "signal_mseis.tz",
"SOURCE_TYPE" : "6",
"source_type values (point_source): explosive=1;force_in_x=2;in_y=3;in_z=4;
custom=5;earthquake=6" : "comment",
"SOURCE_ALPHA, SOURCE_BETA" : "0.0 , 0.0",
"SRCREC" : "1",









































"REFRECX, REFRECY, REFRECZ" : "0.0, 0.0, 0.0",
"XREC1,YREC1, ZREC1" : "0.0, 0.0, 0.0",
"XREC2,YREC2, ZREC2" : "0.0, 0.0, 0.0",
"NGEOPH" : "10",









"NDT, NDTSHIFT" : "1, 0",
"SEIS_FORMAT" : "1",
"SEIS_FILE" : "./su/eq_L6_8.8x8x8.8_8_1D_oQ_097s",










# SOURCE PARAMETER FILE FOR SOFI3D
#-----------------------------------------------------------------
# description: example of source file
#
4400.5 4945.0 4400.4 0.0 5.0 1.0
# Definition of (distributed) source positions:
# position, time-delay, centre frequency, and amplitude
#
# (comment line is indicated by # or % as first character)
#
# Parameters for each source node (one source node per line):
#
# XSRC YSRC ZSRC TD FC AMP
#
# Symbols:
# XSRC= x-coordinate of source point [meter]
# YSRC= y-coordinate of source point [meter] (vertical)
# ZSRC= z-coordinate of source point [meter]
# TD= excitation time (time-delay) for source node [s]
# FC= centre frequency of source signal [Hz]




# RECEIVER PARAMETER FILE FOR SOFI3D
#-----------------------------------------------------------------




















#(comment line is indicated by # or % as first character)
#
# Parameters for each receiver postiton (one receiver per line):
#
# XSRC YSRC ZSRC
#
# Symbols:
# XSRC= x-coordinate of source point [meter]
# YSRC= y-coordinate of source point [meter] (vertical)




Tabelle D.3.: Herdparameter der Beben im Bereich Landau
Herdzeit Fehler ML Fehler
Latitude in ◦N Fehler
Longitude in ◦E Fehler φ in ◦ δ in ◦ Λ in ◦ (1. HF)
Tiefe in km Fehler φ in ◦ δ in ◦ Λ in ◦ (2. HF)
2010-12-12 04:20:17,159 0,030 +2,0 0,2
49,189 0,122
8,127 0,131 229,54±0,00 50,14±0,00 -22,91±0,00
3,820 0,260 334,69±0,00 72,61±0,00 -137,81±0,00
2011-07-10 20:18:52,444 0,028 +1,3 0,2
49,193 0,145
8,122 0,168 184,74±5,05 36,18±5,23 -48,03±7,14
3,410 0,220 316,69±13,44 64,31±2,33 -116,12±7,57
2011-10-04 10:07:28,991 0,059 +1,5 0,1
49,189 0,334
8,130 0,321 6,46±0,00 54,60±0,00 -29,84±0,00
4,850 0,380 114,84±0,00 66,07±0,00 -140,68±0,00
2011-10-04 15:05:11,883 0,039 +1,7 0,2
49,187 0,222
8,130 0,204 5,88±0,00 80,04±0,00 -84,92±0,00
4,400 0,310 158,70±0,00 11,17±0,00 -116,74±0,00
2011-10-06 06:13:12,029 0,049 +1,4 0,2
49,185 0,222
8,132 0,204 4,36±1,08 58,85±1,65 -41,26±1,14
4,570 0,360 118,73±0,92 55,64±1,57 -141,22±1,34
2011-10-31 06:18:25,288 0,035 +1,9 0,1
49,186 0,167
8,129 0,146 11,39±2,65 77,17±3,44 -61,52±8,21
4,800 0,290 123,61±4,26 30,97±8,70 -154,23±0,26
2011-11-21 04:48:01,222 0,040 +1,7 0,2
49,196 0,211
8,118 0,211 188,15±0,65 37,60±2,07 -28,34±2,31
3,920 0,280 301,31±1,92 73,25±0,48 -124,13±2,56
2011-11-21 04:48:19,545 0,034 +1,7 0,3
49,196 0,145
8,121 0,182 199,89±9,40 36,51±4,90 -38,58±2,32
3,650 0,250 322,39±9,90 68,14±3,80 -120,04±3,65
2012-04-02 07:38:08,137 0,065 +1,2 0,1
49,197 0,367
8,121 0,321 16,27±0,93 62,18±2,16 -15,52±4,35
4,060 0,350 113,70±1,48 76,33±3,82 -151,24±2,47
2012-08-21 09:07:17,553 0,033 +1,6 0,2
49,190 0,133
8,122 0,138 20,97±0,08 67,56±1,74 -20,27±1,95
4,800 0,250 118,94±0,17 71,32±2,02 -156,24±1,55
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Tabelle D.4.: Herdparameter der Beben im Bereich Insheim
Herdzeit Fehler ML Fehler
Latitude in ◦N Fehler
Longitude in ◦E Fehler φ in ◦ δ in ◦ Λ in ◦ (1. HF)
Tiefe in km Fehler φ in ◦ δ in ◦ Λ in ◦ (2. HF)
2010-04-09 10:52:21,321 0,058 +2,4 0,2
49,142 0,311
8,151 0,270 5,43±11,91 40,43±4,38 -49,35±13,82
5,180 0,360 137,46±9,94 61,56±8,72 -118,75±12,28
2010-04-09 12:36:33,178 0,030 +2,2 0,2
49,147 0,100
8,157 0,182 11,95±24,31 30,21±8,08 -49,01±12,75
5,480 0,220 146,77±24,17 68,24±5,19 -111,11±10,48
2012-10-31 18:50:37,040 0,033 +1,1 0,2
49,153 0,145
8,146 0,175 21,61±9,45 42,53±7,61 -30,84±8,66
5,250 0,240 135,46±11,17 69,96±4,85 -128,15±9,66
2012-11-12 12:53:01,872 0,035 +1,5 0,1
49,140 0,178
8,166 0,161 16,37±4,92 29,53±3,70 -34,91±10,76
5,360 0,240 137,82±8,61 74,00±3,06 -114,75±6,13
2013-01-26 19:48:27,151 0,025 +1,8 0,2
49,158 0,122
8,159 0,146 31,13±0,00 46,03±0,00 -26,73±0,00
4,050 0,240 140,41±0,00 71,11±0,00 -132,79±0,00
2013-05-04 15:27:01,049 0,019 +1,4 0,2
49,159 0,111
8,159 0,088 339,36±10,79 33,37±2,17 -62,04±8,54
4,210 0,150 126,97±11,08 61,18±0,80 -107,17±5,66
2013-06-05 19:30:25,302 0,031 +0,8 0,2
49,143 0,133
8,161 0,146 29,02±0,00 40,26±0,00 5,93±0,00
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